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5Inuene dynamique du Plateau tibétain sur la irulation
atmosphérique en Extrême-Orient
Résumé
L'impat dynamique des montagnes sur la irulation de grande éhelle de l'atmo-
sphère passe généralement par des fores : pour ette raison, la partie de l'orographie
qui n'est pas résolue par les modèles de irulation générale est prise en ompte par la
paramétrisation des fores qu'elle applique à l'atmosphère. Dans ette thèse, nous nous
attaherons à omprendre l'impat des fores appliquées par les montagnes des moyennes
latitudes, en partiulier le Plateau tibétain, sur la irulation de l'atmosphère. Pour e
faire, nous utiliserons notamment le onept de ouple appliqué par les montagnes sur
l'atmosphère, tradution des fores à l'éhelle globale.
Les haînes de montagnes les plus importantes des moyennes latitudes génèrent, à
l'éhelle synoptique, d'importantes vagues de froid appelées old surges dans la littéra-
ture anglophone, un terme que nous traduirons littéralement par rues froides. L'impor-
tane du ouple équatorial des montagnes dans l'initiation des rues froides sur l'Asie
de l'Est (impat du Plateau tibétain), l'Amérique du Nord (impat des montagnes Ro-
heuses) et l'Amérique du sud (impat de la ordillère des Andes) est mise en évidene
par une étude statistique. À l'aide d'un modèle dynamique simple, une interprétation
du méanisme sous-jaent à e forçage est proposée, montrant que les fores de por-
tane appliquées par la montagne à l'atmosphère dans la phase initiale des rues froides
susent à leur délenhement.
L'impat dynamique du plateau tibétain sur la mousson d'hiver est-asiatique est
important, en partiulier sur les événements de onvetion en hiver sur la Mer de Chine
Méridionale. Une séquene d'événements montrant et impat a été identiée statisti-
quement : un forçage dynamique de la irulation atmosphérique par le Plateau tibétain,
se traduisant par un fort signal sur le ouple des montagnes équatorial appliqué à l'atmo-
sphère, est suivi par le délenhement d'une rue froide puis, après quelques jours, par
un renforement de la onvetion profonde sur la Mer de Chine Méridionale. Cet eet
dynamique du Plateau tibétain sur la mousson d'hiver s'étend au sud jusqu'à l'Índonésie
et à l'ouest jusqu'à la Baie du Bengale.
L'utilisation du modèle de irulation générale du Laboratoire de Métérorologie Dy-
namique, LMDz, permet de ompléter les résultats observationnels dérits auparavant.
Ce modèle ferme de manière satisfaisante le bilan de moment angulaire et permet de
montrer que l'orographie sous-maille joue un rle important sur la phase nale de l'évo-
lution des rues froides. Des résultats nouveaux sont présentés sur le bilan de moment
angulaire de l'atmosphère, en partiulier en e qui onerne l'impat du ouple équa-
torial des montagnes et de la ontribution du Plateau tibétain. Il est en partiulier
montré que le ouple équatorial appliqué par le Plateau tibétain joue un rle faible dans
l'évolution temporelle du moment angulaire équatorial, mais un rle signiatif dans sa
répartition spatiale.
Mots lés :
Plateau tibétain, vagues de froid, mousson est-asiatique, ouple des montagnes, mo-
ment angulaire équatorial
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7Dynamial inuene of the Tibetan Plateau on the
atmospheri irulation in east Asia
Abstrat
Mountains have an impat on the large sale irulation of the atmosphere, this impat
being predominantly a onsequene of the fores they exert on the atmosphere : for
this reason, the part of the orography whih is not resolved expliitly by the general
irulation models is taken into aount through parametrisations of the fores it applies
to the atmosphere. This PhD thesis is foused on understanding the impat of the
fores applied by the midlatitude mountains, partiularly the Tibetan Plateau, on the
atmosphere. For that purpose, we will onsider the mountain torque applied by the
mountains on the atmosphere, a global sale ounterpart of the mountain fores.
The major midlatitude mountain ranges an trigger massive synopti sale old
surges on their eastern anks. This thesis unovers the importane of the equatorial
mountain torque in triggering the old surges over east-Asia (impat of the Tibetan
Plateau), north-Ameria (impat of the Rokie Mountains) and south-Ameria (impat
of the Andes ordillera). Using a simple dynamial model, an interpretation of the
mehanism underlying the foring of the old surges by the equatorial mountain torque
is proposed, showing that the existene of a lift fore applied by the mountain on the
atmosphere is suient for the triggering of old surges.
The dynamial impat of the Tibetan plateau on the east-asian winter monsoon,
more speially on the wintertime onvetion events on the South China Sea, is impor-
tant. A typial sequene of events showing this dynamial impat has been identied
statistially : a dynamial foring of the atmospheri irulation by the Tibetan Plateau,
materialized by a strong signal on the equatorial mountain torque on the atmosphere is
followed quikly by the ourene of a old surge and, a few days later, by an outburst of
deep onvetion over the South China Sea. This dynamial eet of the Tibetan Plateau
on the winter monsoon extends as far south as Indonesia, and westward to the Bay of
Bengal.
The use of the general irulation model of the Laboratoire de Météorologie Dyna-
mique general irulation model, LMDz, makes it possible to extend the observational
results desribed above. This model loses properly the budget of atmospheri angu-
lar momentum, and will be used to show that that sub-grid sale orography plays an
important role in the terminal phase of the evolution of old surges. New results are
presented onerning the equatorial atmospheri angular momentum budget are presen-
ted, adressing speially the impat of the equatorial mountain torque and that of the
ontribution of the Tibetan Plateau. It is shown that the equatorial mountain torque
applied by the Tibetan Plateau has only a weak role in the temporal evolution of the
equatorial angular momentum, but a signiant role onerning its spatial repartition.
Keywords :
Tibetan plateau, old surges, east-asian monsoon, mountain torque, equatorial angular
momentum
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Chapitre 1
Introdution générale : Montagnes
et irulation atmosphérique
1.1 Inuene dynamique des montagnes sur la irulation
atmosphérique : des eets importants à toutes les éhelles
À toutes les éhelles d'espae et de temps, l'inuene direte ou indirete des reliefs
sur les irulations atmosphériques est fondamentale. Ces eets ontribuent à façonner
aussi bien les grandes irulations limatologiques de l'atmosphère que des phénomènes
de petite éhelle et de fort impat omme le mistral ou le foehn, ouvrant ainsi une
gamme d'éhelle qui va de l'éhelle panétaire à elle d'un sommet ou d'un glaier, et
de la minute à l'année, et même jusqu'aux éhelles géologiques, omme nous le verrons
plus bas. Avant de nous intéresser plus spéiquement au Plateau tibétain, il onvient
de réaliser un bref tour d'horizon des proessus par lesquels les montagnes inuent sur le
limat et la météorologie, en proédant par éhelles d'espae et de temps déroissantes.
1.1.1 Éhelle planétaire
L'éhelles panétaire est le domaine des ondes de Rossby dues aux variations du para-
mètre de Coriolis ave la latitude (eet β). À ette éhelle, la irulation amosphérique
hivernale de l'hémisphère nord est aratérisée par une onde de Rossby stationnaire
de nombre d'onde 3-4, visible par exemple sur les hamps de géopotentiel à 500hPa
(Fig. 1.1). [Charney et Eliassen, 1949℄ ont montré à l'aide d'un modèle barotrope et
à deux variables (longitude et temps, la latitude étant xée) l'importane des mon-
tagnes non seulement pour la prévision numérique du temps aux moyennes latitudes,
mais aussi pour la modélisation de l'onde de Rossby stationnaire des moyennes lati-
tudes>. Ils ont montr
© que ette dernière est, dans une large mesure, due à l'eet
purement dynamique des haines de montagnes, en partiulier le Plateau tibétain et
les Roheuses. Ces résultats sont onrmés et omplétés par [Bolin, 1950℄ dans le adre
d'une étude des ondes planétaires stationnaires d'origine topographique ave un mo-
dèle plus omplet, relâhant la ontrainte de non dépendane des hamps par rapport
à la latitude. [Bolin, 1950℄ indique notamment que les diérenes de température hi-
vernales entre l'Europe et l'Amérique du nord sont dues au moins en partie à ette
onde planétaire, et don au forçage dynamique de l'éoulement atmosphérique par les
montagnes. La limatologie même de la irulation atmosphérique, non seulement au
voisinage des montagnes mais aussi à l'éhelle de tout l'hémisphère nord est don impa-
tée de façon importante par l'inuene dynamique des montagnes, prinipalement les
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14 Introdu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ulation atmosphérique
Fig. 1.1  Climatologie du géopotentiel à 500hPa (en m) pour le mois de janvier dans
l'hémisphère nord (réanalyse NCEP, 1979-2007). Les zones grisées sont elles où l'alti-
tude du sol (dans les données NCEP) dépasse 1500m
H
L
Trainée
Vent géostrophique
Portance
Massif montagneux
Fig. 1.2  Fores de traînée et de portane appliquées par une haîne de montagnes de
grande éhelle sur l'atmosphère
montagnes Roheuses et le Plateau tibétain ([Valdes et Hoskins, 1989℄). [Smith, 1979℄
lie es ondes stationnaires de montagne aux fores de portane (lift fores) exerées par
les montagnes sur l'éoulement (Fig. 1.2). Il analyse l'eet de dierentes hypothèses
fréquentes dans les modèles théoriques sur la modélisation de l'eet dynamique d'une
montagne sur l'éoulement de l'atmosphère, et onlut que l'eet de la ompressibilité
de l'atmosphère est important, en partiulier pour la ompréhension de l'eet de la
montagne sur l'éoulement lointain : pour toute modélisation théorique de l'eet des
montagnes sur l'atmosphère, il est fondamental de prendre en onsidération la masse
nie de l'atmosphère, soit par imposition d'un toit rigide, soit par une prise en ompte
de la ompressibilité de l'atmosphère et de la déroissane de sa masse volumique ave
l'altitude.
Dans ette diretion, [Lott, 1999℄ montre l'importane de la représentation des fores
de trainée (drag fores) et de portane exerées par les montagnes dans le modèle de
irulation générale LMDz. Il montre en partiulier que, en l'absene de topographie
dans le modèle, la représentation des ondes stationnaires planétaires est très mauvaise,
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mais que ela peut être résolu par l'introdution de fores de trainée et de portane
réalistes. Alors, même en l'absene totale d'orographie expliitement résolue, le modèle
reproduit de façon satisfaisante la irulation limatologique d'éhelle planétaire. Cette
étude permet en outre de montrer que les fores de portane sont ruiales pour re-
présenter les ondes stationnaires planétaires. Ce résultat tend à montrer que l'inuene
des montagnes sur les ondes stationnaires des moyennes latitudes est essentiellement
dynamique, puisqu'elle peut être expliquée par l'appliation de fores par les montagnes
sur l'éoulement. Le forçage de l'onde planétaire stationnaire dépend don des fores de
portane appliquées par les strutures de petite éhelle des montagnes (bloage du ot
dans les vallées en partiulier), fournissant ainsi un exemple spetaulaire d'interation
d'éhelle due au aratère fondamentalement non linéaire de la irulation atmosphé-
rique. Un exemple similaire d'impat des irulations de petite éhelle induites par les
montagnes sur la irulation limatologique d'éhelle planétaire est l'important freinage
des ourants-jets des moyennes latitudes par le déferlement des ondes de gravité dues à
l'orographie de petite éhelle ([Lott et Miller, 1997℄).
À la suite des travaux préurseurs de [Charney et Eliassen, 1949℄, la irulation hi-
vernale de l'hémisphère nord a été interprétée pendant plusieurs déennies d'un point
de vue théorique omme la superposition d'un état de base, imposé en partiulier par
les montagnes,  des irulations transitoires. Ce shéma ne permettait toutefois pas
d'expliquer les régimes de temps observés par les prévisionnistes et se aratérisant par
la persistane pendant plusieurs jours de motifs de grande éhelle aux moyennes la-
titudes. Ces régimes de temps (bloage, NAO
+
, NAO
−
, dorsale
1
) peuvent persister
pendant plus de dix jours, et modier la dynamique de propagation des ondes baro-
lines ([Cheng et Wallae, 1993℄). Il a été montré que es régimes sont dus à l'existene
induite par la topographie de plusieurs états métastables de l'atmosphère barotrope
quasi-géostrophique, les transitions entre es états stables pouvant être assurées par
des proessus barolines ou de petite éhelle. L'inuene des montagnes à es éhelles
de temps et d'espae (éhelle planétaire, éhelle de temps intrasaisonnière) est forte-
ment non linéaire, e qui permet l'existene de e système omplexe où plusieurs états
métastables de l'atmosphère oexistent ([Charney et DeVore, 1979℄).
1.1.2 Éhelle synoptique
L'éhelle synoptique est l'éhelle des dépressions et antiylones des moyennes la-
titudes, se aratérisant par un nombre de Rossby faible devant 1, et don par l'eet
dominant des fores de Coriolis sur la dynamique. L'impat des montagnes à l'éhelle
synoptique se traduit par deux grandes familles de phénomènes : la ylogénèse aval
et les rues froides. Nous reviendrons longuement sur les rues froides dans la suite
de ette thèse, mais la ylogénèse aval doit également être mentionnée ii. Ce terme
désigne la génération par une haîne de montagne d'une dépression, en général en aval
de la montagne (relativement au vent souant dans les basses ouhes). Il a été dé-
montré ([Pettersen, 1956, Chung, 1977℄) que des maxima dans la fréquene d'ourene
des ylones se trouvent sur le an est des Roheuses, des Andes, du Plateau tibé-
tain et des haînes de la péninsule indohinoise. Ce phénomène a également été étudié
en aval des Alpes sur le golfe de Gênes ([Buzzi et Tibaldi, 1978℄). Plusieurs modèles
théoriques ont été proposés pour expliquer e phénomène ([Smith, 1984, Smith, 1986,
Speranza et al., 1985, Pierrehumbert, 1985℄), sans qu'auun ne semble être apable de
1
NAO
+
et NAO
−
désignent, respetivement, les anomalies positives et négatives de l'osillation
nord-atlantique
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reproduire le phénomène de façon réellement satisfaisante ([Egger, 1988℄). À l'opposé de
et eet ylogénétique, un eet ylolytique des montagnes a été mis en évidene par
[Martin et Lott, 2007℄. Cet eet est dû aux perturbations du ux synoptique ausées
par les transferts de quantité de mouvement par les ondes de gravité.
Pour e qui est de la ylogénèse aval dans la région asiatique (voir Fig. 1.5 les prin-
ipales aratéristiques topographiques de la région), [Chung et al., 1976℄ ont montré
que les prinipales soures de ylogénèse aval dans ette zone sont le omplexe Altaï-
Khangay-Sayan (surtout en automne et au printemps), les monts Stanovoy, et le Plateau
tibétain, qui produit de nombreuses dépressions au printemps et à l'été, es dépressions
tendant à stationner dans le bassin du Sihuan.
Pour les phénomènes d'éhelle synoptique, le nombre de Rossby est faible devant
1, et la dynamique est dominée par les phénomènes quasi-géostrophiques, ave un rle
dominant de la fore de Coriolis.
1.1.3 Mésoéhelle
Dans la dynamique des phénomènes de mésoéhelle, l'impat de la fore de Coriolis
n'est plus dominant mais reste non négligeable, ave des nombres de Rossby de l'ordre
de 1. Cette éhelle est intermédiaire entre l'éhelle synoptique où la fore de Corio-
lis est dominante et le vent tend à être parallèle aux isobares, et les petites éhelles
pour lesquelles le vent tend à desendre le gradient de pression. De nombreux pro-
essus atmosphériques de mésoéhelle font intervenir l'inuene dynamique des mon-
tagnes sur l'éoulement atmosphérique. Parmi es phénomènes, on peut mentionner le
piégeage de dmes d'air froid et lourd le long des montagnes se propageant de ma-
nière antiylonique le long de es montagnes, un phénomène observé par exemple en
Grèe ([Lagouvardos et al., 1998℄), le long des Appalahes ([Bell et Bosart, 1988℄), en
Nouvelle-Zélande ([Reeder et al., 2003℄) et en Australie ([Reid et Leslie, 1999℄). La dy-
namique de es phénomènes barolines est fondamentalement non-linéaire et agéostro-
phique, dominée par l'advetion froide au front de l'anomalie ([Reason et Steyn, 1992℄).
Les vents tiers de mésoéhelle omme le mistral (e.g. [Bastin et al., 2006℄), la tra-
montane ([Georgelin et Rihard, 1996℄) et la bora ([Grubisi, 2004℄), entre autres, sont
également des phénomènes mésoéhelle induits par la topographie. Ces vents ont une
inuene importante sur le limat de ertaines zones, en partiulier dans les régions mé-
diterranéennes, ainsi que sur la formation d'eau profonde en hiver sur le golfe du Lion
dans le as du mistral et de la tramontane ([Made et al., 1996℄). Un autre phénomène
mésoéhelle dû aux montagnes est l'eet de foehn, qui se traduit par des anomalies
haudes et sèhes en aval des massifs montagneux quand le vent soue au dessus d'eux.
Ce phénomène observé au voisinage des Alpes, des Pyrénées et des montagnes Roheuses
(hinook), mais aussi en Argentine (zonda) et au Chili (puelhe) se traduit par des vents
pouvant souer en rafale jusqu'à 60ms−1 dans le as du hinook, 25ms−1 dans le as
du foehn alpin. Dans le as des Alpes, l'eet du foehn en termes de variation de la
température, de l'humidité de l'air et de la ouverture nuageuse peut se faire sentir à
plus de 100 km de la rête montagneuse ([Hoinka, 1985℄). Ce domaine est également le
domaine des ondes d'inertie-gravité ([Queney, 1948℄).
1.1.4 Petites éhelles
Aux éhelles plus petites, l'éhelle d'un sommet ou elle d'une vallée, le mouvement
est régi par les équations tridimensionnelles lassiques de la méanique des uides, sans
fore de Coriolis, mais ave des mouvements vertiaux pouvant être importants et ne
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(a) Ondes de gravité matérialisées par des
bandes nuageuses, Colombie
(b) allée de Von Karman dans le sillage
d'une île de l'arhipel des Juan Fernandez
(Chili), image Landsat 7
() nuages lentiulaires en Alaska (d) drapeau nuageux sur le mont Cervin
(Suisse)
Fig. 1.3  Eets visibles de la topographie sur l'éoulement atmosphérique de petite
éhelle
vériant plus nééssairement l'approximation hydrostatique. Dans ette gamme de phé-
nomènes, on trouve en partiulier les ondes de gravité (Fig. 1.3a). Ces ondes peuvent
être générées par les reliefs mais aussi par d'autres soures (fronts, onvetion, et.).
Comme mentionné plus haut, malgré leur aratère de petite éhelle, les ondes de gra-
vité ont un impat important sur la irulation atmosphérique à grande éhelle et sont
don très étudiées. La formation de traînes (allées de Von Karman) en aval des îles
(Fig. 1.3b), le bloage d'air froid au fonds des uvettes (old pools), les vents ataba-
tiques à l'éhelle d'un glaier ou d'une vallée, les nuages lentiulaires (Fig. 1.3) ou les
drapeaux nuageux à l'éhelle d'un sommet (Fig. 1.3d) font également partie des im-
pats des montagnes sur la irulation atmosphérique de petite éhelle. La dynamique
des es phénomènes est très variée, parfois intrinsèquement tridimensionnelle (drapeaux
nuageux) ou au ontraire quasi-bidimensionnelle (allées de Von Karman).
1.2 Les rues froides
1.2.1 Des phénomènes à impat global
Les rues froides, ou old surges en anglais, sont des phénomènes qui se déroulent à
l'est des prinipaux massifs montagneux : Andes, Roheuses, Plateau tibétain (Fig. 1.4).
Les rues froides de es trois régions ont de nombreuses aratéristiques ommunes
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Fig. 1.4  Topographie et zones d'ourene des rues froides à l'est des prinipaux
massifs montagneux
([Egger et Hoinka, 1992, Garreaud, 2001℄) :
- Elles se produisent en hiver (hiver boréal dans le as des Roheuses et du Plateau
tibétain, hiver austral dans le as des Andes).
- Elles trouvent leur origine dans une anomalie antiylonique de la basse et moyenne
troposphère des moyennes latitudes.
- Cette anomalie délenhe la formation d'une masse d'air froid à l'est de la haîne de
montagne onernée, aompagnée par une haute pression en surfae. L'épaisseur
de la ouhe froide est dans les trois as d'environ 1500 à 2000m
- Les fortes anomalies froides et les hautes pressions de surfae assoiées se déplaent
vers l'équateur parallèlement à la haîne de montagnes ('est la rue froide pro-
prement dite).
- En pénétrant dans les tropiques, la rue froide perd de son intensité en température
(à ause des ux de haleur en surfae) mais est assoiée à un signal toujours
signiatif sur le vent méridien.
[Garreaud, 2001℄ et [Hsu et Wallae, 1985℄ ont montré que les rues froides sont des
phénomènes signiatifs à l'éhelle globale. Elles ontribuent à une part non négli-
geable des transferts d'énergie entre les tropiques et les moyennes latitudes (10% selon
[Garreaud, 2001℄). [Hsu et Wallae, 1985℄ ont eetué une analyse en  omposantes
prinipales tournées orthogonalement 
2
sur les pressions ramenées au niveau de la mer
et moyennées par pentades pour les mois d'hiver (dénis de novembre à mars). Cette
proédure statistique fait ressortir six modes prinipaux pour l'hémisphère Nord (voir
1.1).
2
une méthode de régionalisation des résultats obtenu par analyse en omposantes prinipales, voir
[Von Storh et Zwiers, 1999℄
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Pourentage de variane desription Struture
7.27% Osillation Nord-Atlantique barotrope
6.07% rue froide initiée en Sibérie baroline
6.06% rue froide (Roheuses) baroline
5.90% rue froide initiée en Chine du Nord-Est baroline
5.10% Osillation nord-paique barotrope
4.74% Pai/North Amerian pattern barotrope
Tab. 1.1  Pourentage de variane des pressions au niveau de la mer expliqué par
haun des six premiers modes de la variabilité obtenus par [Hsu et Wallae, 1985℄
Sur es six modes, trois sont liés aux osillations hivernales barotropes de l'atmo-
sphère et les trois autres aux rues froides, e qui dit bien l'importane ruiale de es
phénomènes au niveau de l'hémisphère nord (les résultats de [Garreaud, 2001℄ laissent
penser qu'il en serait de même pour l'hémisphère sud). La méthode statistique em-
ployée amène à distinguer deux lasses diérentes de rues froides est-asiatiques, sui-
vant que la position initiale du entre d'ation (haute pression) se situe en Sibérie ou en
Chine du nord-ouest
3
. Diérentes hypothèses, linéaires (ondes de Kelvin ou de Rossby
topographiques) ou non-linéaires (advetion froide, phénomène auto-entretenu par le
délenhement de la onvetion tropiale) ont été avanées sur la dynamique de es
phénomènes. Ces diérentes hypothèses ne s'exluent pas néessairement et peuvent
s'additionner ou intervenir à des phases diérentes du développement de la rue froide
([Reason, 1994, Compo et al., 1999, Mailler et Lott, 2010℄).
1.2.2 les rues froides nord-amériaines
Les rues froides nord-amériaines, qui ont été étudiées depuis plusieurs déennies,
sont souvent dérites omme  des arrivées massives d'air artique sur la partie onti-
nentale des États-Unis  ([Dallavalle et Bosart, 1975℄). Ces auteurs montrent que les
antiylones amenant es vagues de froid se propagent depuis l'Alaska et les territoires
anadiens du Nord-Ouest, vers le entre des États-Unis, avant de terminer leur vie au
dessus du Golfe du Mexique ou de s'intensier en se déplaçant vers la te est des États-
Unis. Il existe une importante diérene d'éhelle entre la largeur de es phénomènes
dans la diretion transverse à la haîne de montagne (≃ 1500 km) et leur longueur dans
la diretion parallèle à elle-i (≃ 4500 km). Les anomalies de vent, températures et
pression de surfae sont assoiées à des vents pouvant dépasser 20m s−1 au voisinage
du front froid. Les rues froides se propagent très rapidement, de 65◦N à 16◦N en trois
à quatre jours ([Meikalski et Tilley, 1992℄). Ces auteurs proposent une lassiation de
es rues froides selon deux ritères prinipaux, la trajetoire du entre de haute pres-
sion et elle du front de température. Ils montrent que, dans la majeure partie des as
(48 sur les 92 étudiés), le entre de l'antiylone apparaît au nord de 50◦N (typique-
ment vers 60◦N) et se propage au sud de 40◦N (typiquement vers 30◦N). Le front de
température se propage jusqu'à la latitude de 18◦N dans environ la moitié des as. Ils
observent aussi des événements  multiples , où deux ou plusieurs rues froides issues
du même antiylone se suèdent, la dernière étant généralement la plus forte. C'est e
qui semble s'être produit lors des vagues de froid suessives qui ont aeté les États-
3
Il faut toutefois noter que la proédure des  omposantes prinipales tournées orthogonalement 
ne permet pas de s'assurer que les modes obtenus soient indépendants les uns des autres : en partiulier
les varianes expliquées par haun des modes ne sont pas additives ([Von Storh et Zwiers, 1999℄)
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Unis de déembre 2009 à janvier 2010 ([Grumm, 2010℄). Dans ertains as extrêmes,
es rues froides donnent lieu à des vents du nord ave des bourrasques atteignant les
30m s−1 au voisinage du front, et des baisses de températures de 15K en 24 heures. Il
arrive également que es vents traversent l'Amérique entrale via les brèhes des haînes
de montagne (ol de Chivela au Mexique, la Niaragua, Panamá), auquel as ils ausent
des vents violents sur l'oéan Paique. Ce phénomène est partiulièrement marqué dans
le premier de es trois as, à ause de sa situation plus au nord que le la Niaragua
et le Panamá et de la géométrie partiulièrement favorable des haînes montagneuses.
Ave et eet topographique loal qui renfore les vents, ils peuvent atteindre 50m s−1
de façon soutenue ave des rafales de 60m s−1 [Shultz et al., 1997℄.
[Colle et Mass, 1995℄ ont produit une revue des études préédentes ainsi qu'une
étude détaillée de la hronologie des rues froides nord-amériaines basée sur une étude
de omposite et deux études de as. Ils ont également insisté sur l'importane du pié-
geage d'air froid par les montagnes (old air damming) et de la onguration du jet
dans la moyenne et haute troposphère pour les phénomènes de rues froides. Leurs ré-
sultats orrespondent à eux de [Hartjenstein et Blek, 1991℄ qui, par l'étude d'un as
et la simulation numérique dans le adre d'un modèle à deux ouhes, avaient montré
que les rues froides semblent être un phénomène essentiellement adiabatique, dont la
dynamique peut être reproduite de façon assez satisfaisante par un modèle d'eau peu
profonde à 2 ouhes et demie ave une ouhe de bas niveau froide et lourde (d'une
profondeur d'environ 150 hPa) évoluant sous une ouhe plus légère représentant la
irulation barotrope de grande éhelle de la troposphère, la irulation initiale de la
ouhe haude étant imposée par sa frontière ave une troisième ouhe stratosphérique
inerte dynamiquement. Cette étude onrme l'importane du ux barotrope de grande
éhelle dans la troposphère (un ux d'ouest trop fort empêhe alors le piégeage d'air
froid ontre la topographie, partiulièrement si la masse d'air froid n'est pas susam-
ment froide et massive), de la loalisation initiale de la masse d'air froid au voisinage
de la montagne (la rue froide peut se produire si la masse d'air froid est initialement
prohe de la montagne ou à l'ouest de elle-i), et du nombre de Rossby pour la ouhe
froide : un fort nombre de Rossby favorise la propagation de l'air froid vers le sud.
Les forts vents induits par les rues froides lorsqu'elles arrivent au voisinage de
l'Amérique entrale et en partiulier dans la zone du anal de Panamá, ainsi que
les vagues qu'ils provoquent, posaient de graves problèmes au début du XX
e
sièle
pour la navigation au voisinage du Canal : naufrages, noyades, dégâts matériels, voir
[Frankeneld et Kirkpatrik, 1917, Chapel, 1927℄. Les impats sont également impor-
tants sur les ultures d'agrumes au Mexique et en Floride, qui peuvent geler massive-
ment : on estime que les fortes vagues de froid des hivers 1983 et 1985 ont détruit le
tiers des itronniers de Floride ([Garía, 1996℄). Ces vagues de froid destrutries pour
l'agriulture en Floride et au Mexique sont assoiées à des mouvements d'antiylones
provenant du Canada au travers des Grandes Plaines des États-Unis, longeant les Ro-
heuses avant de dévier vers la te est des États-Unis ([Rogers et Rohli, 1991℄), e
qui orrespond exatement à la hronologie et à la trajetoire des rues froides nord-
amériaines dérites par [Meikalski et Tilley, 1992℄.
1.2.3 les rues froides sud-amériaines
Les rues froides sud-amériaines sont des phénomènes relativement similaires aux
rues froides nord-amériaines. Elles se traduisent par l'irruption de masses d'air froid
vers les latitudes subtropiales en hiver. Elles ont fait l'objet de plusieurs études de
as entre les années 1970 et 1990. Certaines de es études sont dirigées vers la om-
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préhension des onditions synoptiques aompagnant ou préédant les épisodes de ge-
lées dans le sud du Brésil, an d'être apables de les prévoir quelques jours à l'avane
([Hamilton et Tarifa, 1978, Fortune et Kousky, 1983, Marengo et al., 1997b, Seluhi et Nery, 1992℄).
Elles onluent que les onditions synoptiques favorables au délenhement des rues
froides en Amérique du sud sont aratérisées par l'existene d'un talweg dans la
moyenne ou haute troposphère à l'est des Andes et d'une dorsale à l'ouest, e qui or-
respond aux études statistiques menées plus tard sur la base de données de réanalyses
([Garreaud, 2000, Vera et Vigliarolo, 2000, Lupo et al., 2001℄). Cette anomalie tend à
s'amplier au ours de la rue froide, en partiulier par l'advetion d'air froid dans
les basses ouhes qui vient renforer le talweg à l'est des Andes. Dans le as d'événe-
ments partiulièrement forts, les gelées peuvent onerner toute l'Argentine, une large
part du sud du Brésil jusqu'à 16
◦
S, ainsi que le Paraguay et une partie de la Boli-
vie ([Fortune et Kousky, 1983℄). La apaité des rues froides à amener des gelées aussi
profondément dans les tropiques bien qu'elles ne soient pas alimentées par des masses
d'air ontinentales très froides, ontrairement aux as de l'Asie de l'Est (antiylone de
Sibérie) et de l'Amérique du Nord (Nord-ouest anadien), serait due à la géométrie très
favorable à es phénomènes de la ordillère des Andes (barrière d'orientation nord-sud
presque parfaitement retiligne et très élevée qui se prolonge sur plus de 4000 km des
moyennes latitudes de l'hémisphère sud jusqu'aux tropiques). Ces événements transi-
toires aetent également la limatologie de la région, en partiulier la variabilité de la
température, et l'advetion méridionale d'énergie des tropiques vers les ples dans la ré-
gion ([Garreaud, 2000℄). Ils sont le prinipal mode de la variabilité d'éhelle synoptique à
bas niveau sur la partie subtropiale de l'Amérique du Sud ([Vera et Vigliarolo, 2000℄).
Ce sont des phénomènes hivernaux
4
, qui se produisent ave un éart d'environ une à
deux semaines entre deux événements suessifs.
L'anomalie froide qui se déplae vers l'équateur le long de la ordillère des Andes dans
la basse troposphère se traduit au sol par des températures très en dessous de la normale :
un événement typique est assoié à des températures de 12K sous la normale entre 20
et 25
◦
S ([Garreaud, 2000℄). Ce sont des irulations très barolines, où les signaux les
plus forts sont antonnées entre 1000hPa et 700hPa. Un élément fondamental de la
dynamique des rues froides sud-amériaines est le phénomène de bloage d'air froid
par la topographie, en partiulier au nord de 30◦N, là où les Andes atteignent leur
altitude maximale. Dès que le bloage est mis en plae, l'advetion froide due à la
irulation agéostrophique de l'air au voisinage de la montagne devient très importante
et permet la propagation de l'anomalie de température vers le nord. Cette irulation
agéostrophique se fait ave une éhelle aratéristique d'environ 1000 km à l'est des
Andes ([Garreaud, 2000℄).
Ces événements, appelés friagem ou geada au Brésil, ont des impats importants sur
l'agriulture du sud du pays, l'une des prinipales zones agrioles d'Amérique du Sud
ave l'Argentine. Ils sont suseptibles d'avoir de graves onséquenes sur la prodution
de blé, de soja, d'agrumes, de maïs ou de anne à sure, mais surtout de afé : suite à
des épisodes exeptionnels de gel en juillet 1975, la prodution brésilienne de afé a été
réduite de moitié pour la réolte 1976-1977 (560 000 t ontre une moyenne de 1 100 000 t
pour la période 1961-1980, f. [Marengo et al., 1997b℄) e qui a fait passer le ours du
afé de 75  à 3,50$ par livre sur la même période ([Hamilton et Tarifa, 1978℄). Les fortes
gelées du 26 juin 1994 ont également amené une baisse drastique de la prodution de
afé, de 1 700 000 t pour la réolte 1994 à 1 000 000 t pour la réolte 1995, et les ours
4
même si on peut également déteter une irulation analogue mais beauoup plus faible en été,
[Garreaud, 2000℄
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mondiaux du afé sur le marhé de New York ont augmenté de 35% entre le vendredi
24 juin 1994 et le lundi 27 juin ([Marengo et al., 1997b℄).
1.2.4 Les rues froides est-asiatiques
Les rues froides est-asiatiques se aratérisent par le mouvement vers le sud, le long
des pentes Est du Plateau tibétain, d'anomalies froides et de haute pression. Ces ano-
malies se propagent ensuite vers la Mer de Chine Méridionale et le Continent Maritime
5
,
essentiellement sous la forme de forts signaux de vent (le signal en température étant
perdu suite à l'interation diabatique ave le ontinent puis ave la mer). Ces événements
se produisent le plus souvent de novembre à mars et ont une durée omprise entre 5 et 14
jours. On ompte en moyenne 13 rues froides par saison, dont deux peuvent être onsi-
dérées omme fortes ([Zhang et al., 1997℄). Les variations interannuelles du nombre de
rues froides sont fortes (le nombre d'événements varie de 8 à 18 d'une année à l'autre
selon le même auteur). Si le nombre préis d'événements dépend des ritères hoisis,
les variations interannuelles sont relativement robustes par rapport aux diérents hoix
pour le ritère. Des événements individuels sont assoiés à des variations brutales de la
température et de la pression de surfae ave des augmentations des pression ramenée
au niveau de la mer de 30hPa et des hutes de température de 20K en deux jours.
Les rues froides est-asiatiques sont des phénomènes essentiellement barolines surtout
quand elles atteignent les latitudes tropiales ou subtropiales, auquel as les signaux
de vent et de température sont antonnés entre 1000hPa et 700hPa. Bien que leur
dénition dépende fortement des auteurs, leurs aratéristiques météorologiques sont
relativement indépendantes du ritère hoisi ([Compo et al., 1999℄). Diérentes études
se sont intéressées aux événements préurseurs des rues froides an d'améliorer leur
prévision à quelques jours d'éhéane. Des orrélations faibles mais signiatives ont été
trouvées ave des ondes stratosphériques ([Jeong et al., 2006℄) ainsi qu'ave le  motif
eurasiatique ([Sung et al., 2009℄).
Comme leurs ontreparties amériaines, les rues froides est-asiatiques sont des phé-
nomènes largement guidés par la topographie, en l'ourene le Plateau tibétain. Dès les
années 1980, plusieurs études se sont attahées à tester la modélisation des rues froides
est-asiatiques dans les modèles de prévision. [Sumi, 1983℄ a étudié la représentation d'un
as de rue froide dans un modèle de prévision numérique du temps, onluant que e
as était bien représenté dans le modèle de l'Agene météorologique japonaise, et que la
rue froide ne peut pas se produire en l'absene de topographie. Ils insistent sur l'impor-
tane du vent agéostrophique dans les basses ouhes au voisinage de la montagne, et
sur l'importane de la représentation de la ouhe limite et de l'orographie sous-maille,
en partiulier au niveau de la péninsule indohinoise. En eet, la rue froide traverse
ette péninsule dans le modèle numérique alors qu'elle reste bloquée à l'est de la topogra-
phie dans les données. Les résultats obtenus par [Chen et Dell'Osso, 1987℄ à l'aide d'une
autre étude de as numérique onrment e résultat : la prise en ompte de l'orogra-
phie sous-maille par l'introdution d'une orographie enveloppe ([Wallae et al., 1983℄),
ou par le  remplissage des vallées  permet d'améliorer substantiellement la représen-
tation du as d'étude, ave des valeurs de vent méridien et de température plus prohe
des analyses et une meilleure pénétration de l'événement vers les tropiques, ar les eets
de bloage lui permettent de rester onnés à l'est de la péninsule indohinoise et don
de se propager en Mer de Chine Méridionale. Cette étude présente également l'intérêt
5
le Continent Maritime désigne en météorologie la zone onstituée d'îles et de bras de mers qui
s'étend de Sumatra à la Papouasir-Nouvelle-Guinée. Cette zone est aratérisée par des températures
de surfae de la mer très élevées et une forte onvetion tout au long de l'année
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d'étudier un as de n de saison (11 mai 1982). Contrairement aux épisodes hivernaux
typiques qui n'amènent que peu de préipitations, et épisode a été aompagné de
hutes de neige signiatives sur les pentes nord-est du Plateau tibétain et de graves
onséquenes sur les ultures de blé. [Chen et Dell'Osso, 1987℄ montrent l'importane
des proessus humides pour la modélisation des rues froides tardives, ontrairement
à elles qui se produisent en hiver pour lesquelles les phénomènes humides sont peu
importants ([Murakami et Nakamura, 1983℄).
Les rues froides est-asiatiques peuvent marquer le début de périodes froides persis-
tant pendant des durées importantes, omme ela a été le as du 12 janvier au 2 février
2008. Contrairement au omportement habituel des rues froides, l'air froid a stationné
dans la Chine du sud (entre 25 et 30
◦
N), où il a interagi ave un ux de sud-ouest
inhabituel à ette saison amenant de l'air humide depuis la Baie du Bengale et la Mer
de Chine Méridionale ([Zhou et al., 2009℄). L'interation de et air humide ave le dome
d'air froid amené par la rue froide initiale et réalimenté par de nouveaux événements
froids a délenhé des préipitations sous forme de neige et de pluies verglaçantes. Cet
événement de rue froide atypique a eu des eets atastrophiques sur les systèmes de
transport et les lignes életriques, ausant un bilan oiel de 107 morts (aidents de
la route, eondrements de toits, froid) et un oût estimé à 15×109$6.
1.3 Plateau tibétain et irulation atmosphérique
1.3.1 Contexte géographique et géologique de l'Asie de l'Est
Le ontexte géographique dans lequel se déroulera la majeure partie de ette thèse est
aratérisé par l'importane des strutures montagneuses existant en Asie, en partiulier
en Chine, en Mongolie et en Sibérie orientale. C'est l'inuene dynamique de ette
topographie de grande éhelle (Fig. 1.5) sur le limat en extrême-orient que nous nous
attaherons à étudier ii, et plus partiulièrement elle du Plateau tibétain, de loin
la struture topographique la plus remarquable à l'éhelle de e ontinent, ave une
altitude dépassant les 4000m sur une zone d'environ 3000 km de longueur et 1000 km
de largeur, soit presque un quart de la superie de la Chine. Le Plateau tibétain est
bordé au sud par l'Himalaya, qui omprend les sommets les plus hauts du monde. Sur
le Plateau tibétain s'élève également une autre haîne de montagnes, le Kunlun, qui
s'étend du Pamir vers l'est, traversant tout le Plateau, ave une élongation est-ouest
de 3000 km. Cette haîne ulmine à 7160m ( déesse de Kunlun ), et borde au sud
le désert du Taklamakan. Ce omplexe montagneux se prolonge vers le nord par une
série de haînes plus modestes : Tienshan, Altaï, Khangai, Sayan, Stanovoy, ainsi que
le  Plateau du Loess , bordé au nord par le désert de Gobi.
1.3.2 Soulèvement du Plateau tibétain et paléolimat
Au ours des temps géologiques, le limat sur la Chine a subi de nombreuses modi-
ations. La transition la plus importante se situe vers 22Ma
7
. Avant ette période, on
observait une einture aride dans toutes les zones subtropiales de la Chine, y ompris
la Chine de l'est qui bénéie aujourd'hui d'un limat de mousson apportant une saison
des pluies bien marquée (la mousson d'été est-asiatique). A partir de 22Ma, on assiste à
la mise en plae d'un limat ressemblant plus au limat atuel, ave en partiulier la mise
en plae du régime de mousson d'été sur l'est de la Chine. Cette transition relativement
6
Agene Xinhua, 13 février 2008, http://english.sina.om/hina/1/2008/0213/145647.html
7
Ma : millions d'années avant notre ère
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Fig. 1.5  Les prinipaux reliefs de l'Asie entrale et orientale
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nette orrespond à deux événements géologiques majeurs : le soulèvement du Plateau
tibétain, et la fermeture de la mer Parathetys qui ouvrait une partie signiative de
l'Eurasie, du nord de l'emplaement atuel des Alpes à la mer d'Aral [Guo et al., 2008℄.
Une étude numérique montre que es deux fateurs ont eu un impat important sur le
limat eurasiatique à ette époque, et ontribuent tous les deux à l'établissement d'un
limat prohe de l'atuel ave des zones arides dans le nord-ouest de la Chine et un
régime de mousson à l'est ([Zhongshi et al., 2007℄). C'est don en partie sous l'eet du
Plateau tibétain que le limat atuel aratérisé par des zones arides dans les moyennes
latitudes (déserts de Gobi et du Turkestan) et des zones plus humides aux latitudes
subtropiales (Chine de l'est) s'est mis en plae.
La surretion
8
du Plateau tibétain se serait poursuivie progressivement entre 8Ma et
3Ma. Des enregistrements paléolimatiques permettent de onstater que le limat est-
asiatique a fortement varié au ours de ette période, sans qu'il soit évident de diserner
à l'aide de es seules données paléolimatiques la ause de es variations : surretion
du Plateau Tibétain ou hangements de la irulation oéanique dus à la formation de
l'isthme de Panama et à la quasi-fermeture du passage des masses d'eau entre l'oéan
Paique et l'oéan Indien via l'Indonésie ([Li et al., 2008℄). [Liu et Yin, 2002℄ ont mon-
tré, dans le adre d'un modèle de irulation générale que le régime de mousson d'hiver
est-asiatique ne peut exister que si l'altitude du Plateau tibétain est égale ou supé-
rieure à 50% de son altitude atuelle. Ces auteurs montrent également que la présene
du Plateau tibétain permet le développement de l'antiylone de Sibérie en hiver et
l'établissement du talweg est-asiatique en aval du Plateau, et don le renforement du
ourant-jet est-asiatique. Il intervient don sur toutes les aratéristiques fondamentales
du limat régional est-asiatique, et a un impat profond sur le limat global.
1.3.3 Eets thermiques du Plateau tibétain
Les eets thermiques du Plateau tibétain sur la irulation atmosphérique sont par-
tiulièrement forts en été, période durant laquelle le sol est anormalement haud par
rapport à la température aratéristique de l'atmosphère à de telles altitudes. Le trans-
fert de haleur sensible qui en résulte entraîne l'établissement à la vertiale du Plateau
d'une anomalie haude (1.6a) se traduisant par une dépression à la surfae et une dor-
sale à la tropopause. L'existene de ette dorsale déplae le jet subtropial vers le nord
du Plateau tibétain pour les mois d'été ([Murakami, 1987℄). Un mouvement asendant
s'établit à la vertiale du Plateau tibétain, favorisé par le réhauement des masses d'air
dans la ouhe de mélange. L'appel d'air des plaines environnantes vers le Plateau tibé-
tain est un fateur de délenhement et d'intensiation de la mousson d'été indienne,
puisqu'il permet l'établissement de forts mouvements asendants sur les pentes sud de
l'Himalaya dès le printemps ([Yanai et Wu, 2006℄).
Au ontraire, pendant l'hiver, le Plateau tibétain représente une soure froide à ause
du refroidissement radiatif de sa surfae par eet d'albédo ([Yanai et Wu, 2006℄). Cette
soure froide prolonge vers le sud la zone de basse température dans la moyenne tropo-
sphère assoiée à la masse ontinentale sibérienne (1.6b), e qui entraine l'installation
d'une haute pression en surfae et d'un talweg dans la haute troposphère. Ce talweg,
ontrastant ave la dorsale assoiée à la libération de haleur par la onvetion dans la
zone équatoriale engendre un fort gradient de géopotentiel au sud du Plateau tibétain,
e qui favorise l'établissement du jet subtropial au sud du Plateau pendant les mois
d'hiver. Dans les basses ouhes, le refroidissement diabatique sur le Plateau tibétain a
8
élévation du sole roheux d'une région aux éhelles géologiques
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Fig. 1.6  Température limatologique en K à 300hPa (réanalyse NCEP, 1979-2007),
pour (a) les mois d'été (JJA) ; et (b) les mois d'hiver (DJF)
d'importantes onséquenes sur la limatologie de la région : les masses d'air refroidies
diabatiquement tendent à desendre les pentes du Plateau tibétain, induisant un ux
divergent du Plateau tibétain vers les plaines environnantes ([Yanai et Wu, 2006℄), e
qui ontribue au ux de mousson d'hiver qui se dirige vers l'équateur.
Le forçage thermique dû au Plateau tibétain est don important pour les irulations
de mousson, en partiulier par le proessus de  pompe atmosphérique , qui fore une
inversion saisonnière du hamp de vent divergent au voisinage du Plateau tibétain (ux
divergent au voisinage du Plateau tibétain en hiver, onvergent en été). Il ontribue
don par e biais à l'inversion saisonnière du hamp de vent aratéristique des régimes
de mousson. La soure de haleur que représente le Plateau tibétain dans la moyenne
troposphère dès le printemps ontribue également au délenhement de la mousson
d'été indienne, et le forçage thermique renfore le déplaement saisonnier nord-sud du
jet subtropial dans la zone ([Yanai et Wu, 2006℄).
1.3.4 Eets dynamiques du Plateau Tibétain
Le Plateau tibétain a un important impat dynamique par le rle d'obstale qu'il
joue sur la irulation. En partiulier, sa haute altitude empêhe le ux inident de
monter au dessus du Plateau, le ontraignant dans les basses ouhes à dévier vers le
nord ou vers le sud, e qui se reète y ompris pour les jets irulant au niveau de la
tropopause à ause du aratère essentiellement barotrope de la irulation de grande
éhelle. En aval du Plateau tibétain, les ux irulant au nord et au sud du Plateau
tibétain ne onvergent de nouveau que vers 120◦E, permettant ainsi l'établissement
d'une zone de vent stagnant qui s'étend sur environ 1000 km dans les basses ouhes en
aval du plateau tibétain. Cette zone de vents faibles est aompagnée d'un diple de
vortiité relative ([Murakami, 1987℄), une irulation analogue à grande éhelle à elle
observée dans la ouhe limite en aval d'une île.
L'altitude élevée du Plateau tibétain fore le ux des basses ouhes à le ontourner,
et entraîne l'impossibilité pour les jets atmosphériques de grande éhelle de iruler au
dessus du Plateau tibétain. Cette impossibilité est due à un méanisme de olonnes
de Taylor (e.g. [Pedlosky, 1979℄) interdisant à la olonne uide entière de franhir un
obstale topographique, y ompris à des altitudes supérieures à la hauteur de l'obstale.
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Dans le as du Plateau tibétain, ette eet est sensible jusqu'à la zone des ourants-jets,
entre 200 et 300hPa ([members of Aademia Sinia, 1958, Murakami, 1981a℄), forçant
le jet subtropial à s'établir soit au nord du Plateau tibétain soit au sud. En onsé-
quene de ette ontrainte dynamique et du forçage thermique présenté plus haut, la
loalisation du jet subtropial au voisinage du plateau tibétain est disontinue : il se
déplae nettement du sud au nord du Plateau tibétain entre l'hiver et l'été, pouvant
se sinder en deux ourants, l'un au sud et l'un au nord, pendant les phases de tran-
sition ([Yanai et Wu, 2006℄). La topographie joue également un rle fondamental dans
l'établissement et le maintien de l'antiylone de Sibérie : il a été montré que, dans un
modèle où la topographie n'est pas inluse, l'antiylone de Sibérie est à la fois mal lo-
alisé (entré aux latitudes subtropiales) et beauoup plus faible que e qui est observé.
À ause de l'eet méanique évoqué plus haut, la position latitudinale du jet subtropial
en été est également erronée dans e as ([Murakami, 1987℄).
À l'éhelle synoptique, le Plateau tibétain joue également un rle ruial dans la
génération des rues froides. Nous y reviendrons longuement aux hapitres 2 et 3.
1.4 La mousson Est-Asiatique
1.4.1 La notion de mousson
Le terme  mousson  est le plus souvent utilisé pour désigner la mousson d'été
sud-asiatique, qui amène des pluies diluviennes sur le sous-ontinent indien de juin à
septembre. Pourtant, le mot mousson  vient de l'arabemawsim, qui signie  saison .
Ce mot aurait été utilisé par les navigateurs arabes, qui onnaissaient l'inversion sai-
sonnière des vents sur l'oéan indien et savaient l'utiliser pour leurs voyages vers l'Inde,
avant d'être utilisé pour la première fois en Oident par le navigateur portugais João
de Barros en 1553, ave le même sens d'inversion des vents. Jusqu'au XIX
e
sièle, le mot
 mousson  sera vu en Oident du point de vue du navigateur et gardera e même sens
d'inversion du régime des vents. Au ontraire, les ultures populaires du sous-ontinent
indien, qui n'ignoraient pas l'inversion du hamp de vent, aordaient une importane
plus grande à l'alternane entre la saison sèhe (dominée par le soleil), jusqu'au solstie
d'été), et la saison humide (dominée par la lune), dans les mois qui suivent le solstie
([Zimmermann, 1987℄). À mesure que la onnaissane du limat asiatique s'est amélio-
rée, le lien entre e régime de vents et le yle annnuel des préipitations a été mieux
ompris, et la notion de mousson en est venue à  inlure presque tous les phénomènes
assoié au yle annuel dans les parties tropiales et subtropiales des ontinents d'Asie,
d'Australie et d'Afrique, et les mers et oéans adjaents ([Webster, 1987℄).
Ave ette généralisation de la notion de mousson, il est devenu néessaire de lui don-
ner une dénition objetive. Plusieurs dénitions sont possibles, toutes assoiant inver-
sion saisonnière du hamp de vent (vision synoptique) et fort ontraste saisonnier dans
les préipitations (vision plus loale). En se basant sur ette dénition, [Webster, 1987℄
propose un reensement des systèmes de mousson existant : Afrique (du Sahel au Mo-
zambique), Asie du Sud (Inde et Bangladesh), Asie de l'Est, nord de l'Australie. Certains
auteurs parlent de  mousson nord-amériaine , mais ette notion ne fait pas l'unani-
mité, en partiulier, pare que le yle annuel des préipitations n'y est pas assez marqué.
En inluant les surfaes oéaniques onernées (oéan Indien, est de l'Atlantique tropi-
al, Paique ouest et nord-ouest), on peut onsidérer qu'environ la moitié des tropiques
et un quart de la surfae du globe sont onernés par les limats de mousson.
Le limat de l'Asie de l'Est et de larges portions du Paique nord-ouest présente
es deux aratéristiques fondamentales : inversion saisonnière du hamp de vent et fort
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Fig. 1.7  vent moyen en ms−1 en hiver (DJF) à 925 hPa sur l'Asie de l'Est dans les
données de réanalyse NCEP (1979-2007)
yle annuel de préipitations. Le régime saisonnier des vents et des préipitations sur
es régions est appelé mousson est-asiatique, par opposition à la mousson sud-asiatique,
qui onerne le sous-ontinent indien. Dans ette thèse, nous nous intéresserons tout
partiulièrement à la mousson d'hiver est-asiatique.
1.4.2 Mousson d'hiver est-asiatique
La mousson d'hiver est-asiatique (novembre-mars) onstitue la omposante la plus
importante du système de mousson asiatique en hiver aux moyennes latitudes (Japon,
Corée, Chine de l'est), mais aete aussi les latitudes subtropiales (sud de la Chine,
Hong-Kong, Taiwan, péninsule indohinoise) et tropiales (Malaisie, Borneo, mer de
Chine méridionale). Les prinipales aratéristiques de la mousson d'hiver sont la pré-
sene de forts gradients de température de surfae sur la Chine de l'est, d'un antiylone
extrêmement fort sur la Sibérie qui tend à se prolonger sur la Chine de l'Est le long
des pentes du Plateau tibétain, et d'une dépression sur le Paique nord (dépression
aléoutienne) ([Chang et al., 2006℄).
La Fig. 1.7 montre le hamp de vent limatologique à 925 hPa en hiver dans la ré-
gion onernée. La prinipale aratéristique de e hamp de vent est l'établissement
d'un vent de nord-est dans la basse troposphère à l'est du plateau tibétain, amenant de
l'air des moyennes latitudes vers la Mer de Chine du Sud. Bien que les préipitations
moyennes assoiées à la mousson d'hiver soient beauoup plus faibles que elles asso-
iées à la mousson indienne d'été (Fig. 1.8a et 1.8e), la mousson d'hiver est-asiatique se
aratérise par une importante variabilité des préipitations sur les zones voisines de la
Mer de Chine du Sud (Malaisie, Borneo, Philippines), entre 5◦S et 15◦N (Fig. 1.8b). La
loalisation de es maxima de variabilité sur les tes est due au fait que es préipita-
tions sont liées à l'interation du ux de mousson inident ave la topographie loale.
Nous reviendrons sur le lien entre la irulation de mousson d'hiver et les préipitations
au voisinage de la Mer de Chine du Sud au hapitre 3.
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Fig. 1.8  (a) préipitation moyenne en mm j−1 pour l'hiver (DJF) dans les données
GPCP ; (b) éart-type de la préipitation en mm j−1 (DJF) dans les données GPCP ; ()
omme (a) mais pour le trimestre MAM ; (d) omme (b) mais pour le trimestre MAM ;
(e) omme (a) mais pour le trimestre JJA ; (f) omme (b) mais pour le trimestre JJA ;
(g) omme (a) mais pour le trimestre SON ; (h) omme (b) mais pour le trimestre SON.
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(a) (b)
Fig. 1.9  Vent zonal moyenné pour les mois d'hiver (DJF) dans les données de la
réanalyse NCEP (1979-2007), (a) struture à 200 hPa, et (b), oupe à 130◦E.
À haute altitude, la prinipale aratéristique de la région est-asiatique en hiver
est la fore du jet subtropial en aval du Plateau tibétain, 70m s−1 en moyenne hiver-
nale (voir gure 1.9). La mousson d'hiver est don une zone de forte baroliniité ave
une advetion froide importante dans toute la troposphère, es deux aratéristiques
étant essentiellement dues au forçage orographique par le Plateau tibétain, ainsi qu'aux
diérenes de hauage de l'atmosphère, ave une soure de haleur latente due à la
préipitation dans le Paique nord-ouest et un puits de haleur sur la Sibérie et le
Plateau tibétain ([Chang et al., 2006℄).
Dans les tropiques, la zone de onvetion la plus ative en hiver se situe sur le
Continent Maritime, se déplaçant de la Mer de Chine Méridionale en otobre à la ligne
de hangement de date au mois de février soit un fort déplaement d'ouest en est entre
l'automne et l'hiver. Au ours des mois d'hiver, de janvier à mars environ, le maximum
de onvetion se situe entre 5 et 10
◦
S, beauoup plus prohe de l'équateur que dans le as
de la mousson d'été où le maximum de onvetion se situe sur des zones subtropiales.
Le maximum du yle annuel de préipitations se produit ainsi en automne sur l'est
de la Malaisie et le nord-ouest de Borneo, en hiver sur Java et la nouvelle-Guinée.
Sur toutes es zones (péninsule indohinoise, Malaisie, Borneo, Java), l'intensité des
préipitations dépend de l'interation des ux de nord-ouest dans les basses ouhes
assoié à la mousson d'hiver ave la topographie importante des îles et péninsules de la
région, et le régime de mousson d'hiver sur les préipitations s'observe jusqu'à 5
◦
N, en
partiulier sur la te est des Philipinnes et du Vietnam ([Chang et al., 2006℄).
La mousson d'hiver onerne un domaine extrêmement étendu en latitude, depuis
la Sibérie jusqu'au Continent Maritime : 'est don le régime de mousson qui permet
les interations les plus fortes entre tropiques et moyennes latitudes, en partiulier via
l'impat des rues froides sur la onvetion assoiée au régime de mousson d'hiver dans
les tropiques (hap. 3).
1.5 Moment angulaire de l'atmosphère
1.5.1 Dénition du moment angulaire de l'atmosphère
Un des ls onduteurs de ette thèse est l'idée que l'eet dynamique des montagnes
se mesure par les fores qu'elles exerent sur l'atmosphère. Lorsque l'on onsidère des
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massifs montagneux de la taille de Plateau tibétain, le formalisme le plus pertinent
pour étudier es fores est elui du ouple, bien adapté à la géométrie sphérique de
l'atmosphère. Á éhelle globale, les ouples agissent sur les trois omposantes du moment
angulaire de l'atmosphère. Nous rappelons don ii la dénition des trois omposantes
du moment angulaire de l'atmosphère et leurs équations de bilan.
Le moment angulaire d'un volume matériel S par rapport à un point O dans un
référentiel galiléen R est donné par l'équation :
MS/R =
∫
S
−−→
OM ×
(
ρ−→v S/R
)
dV , (1.1)
où ρ(M) est la masse volumique au point M et −→v S/R(M) la vitesse du point M appar-
tenant au système S par rapport au référentiel R. Si le volume matériel S est fermé,
omme 'est le as pour l'atomosphère si l'on néglige les éhanges de vapeur d'eau ave
l'oéan et les surfaes ontinentales, e moment angulaire vérie le théorème du moment
inétique :
d
dt
(
MS/R
)
=
−→
T ext→S , (1.2)
où
−→
T ext→S est la somme des ouples extérieurs qui s'appliquent au système S. Si le
système S est l'atmosphère terrestre et si le référentielR est un référentiel galiléen9, alors
le moment angulaire de l'atmosphère par rapport au entre de masse du système Terre-
Oéan-Atmosphère peut s'exprimer de la façon suivante (en reprenant les notations de
[Feldstein, 2006℄) :
−→
M =
−→
Mr +
−−→
MΩ, (1.3)
ave 
−→
Mr =
∫∫∫
Φ,λ,z
ρ−→r ×−→v dV
−−→
MΩ =
∫∫∫
Φ,λ,z
ρ−→r × (
−→
Ω ×−→r )dV
(1.4)
−→
Mr est le moment angulaire relatif, ou moment angulaire de vent, assoié au mouve-
ment des masses d'air relativement à la surfae terrestre.
−→
MΩ est le moment angulaire
d'inertie, qui orrespond à l'entraînement de l'atmosphère par la rotation de la Terre.
Si l'on se plae dans le référentiel terrestre tournant à la vitesse angulaire
−→
Ω , le
théorème du moment inétique (1.2) appliqué à l'atmosphère donne
d
−→
M
dt
+
−→
Ω ×
−→
M =
−→
T ext→atmo, (1.5)
où
−→
T ext→atmo est la somme de tous les ouples qui s'appliquent sur l'atmosphère, en par-
tiulier
−→
T B , ouple appliqué à l'atmosphère par le renement équatorial du géoïde,
−→
T M ,
ouple appliqué par les montagnes,
−→
T gw, ouple appliqué par le déferlement des ondes de
gravité,
−→
T g, ouple dû aux fores gravitationnelles, et
−→
T f , ouple dû à la frition dans
la ouhe limite. Toutefois, omme indiqué par [Bell, 1994℄ et [Egger et Hoinka, 2002℄,
la relation suivante se simplie onsidérablement en remarquant que le terme  entri-
fuge 
−→
Ω×
−→
MΩ ompense exatement la somme du ouple dû aux fores gravitationnelles
et de elui dû au renement équatorial du géoïde :
−→
Ω ×
−→
MΩ =
−→
T B +
−→
T g (1.6)
9
Dans la suite, le référentiel géoentrique, entré au entre d'inertie de la terre et dont les trois axes
sont dénis par trois étoiles lointaines, sera onsidéré omme galiléen
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Cet équilibre est dû au fait que la surfae du géoïde est normale à la gravité loale
apparente (ompte tenu de la  fore entrifuge ). Compte tenu de ette ompensation,
(1.5) devient :
d
−→
M
dt
+
−→
Ω ×
−→
M r =
−→
T M +
−→
T f +
−→
T gw. (1.7)
Dans la suite de ette thèse, nous développerons le moment angulaire équatorial selon le
repère lassique du référentiel terrestre (Fig. 1.10). Dans e repère, les expressions des
moments angulaires relatifs et de masse sur haque axe obtenues à partir de (1.4) sont
données par les équations suivantes :
Mr1 = a
∫∫∫
Φ,λ,z
ρ (v sinλ− u cos λ sinΦ) dV , (1.8a)
Mr2 = a
∫∫∫
Φ,λ,z
ρ (−v cos λ− u sinλ sinΦ) dV , (1.8b)
Mr3 = a
∫∫∫
Φ,λ,z
ρu cos ΦdV , (1.8)
Mm1 = a
∫∫∫
Φ,λ,z
− ρ sinΦ cosλdV , (1.8d)
Mm2 = a
∫∫∫
Φ,λ,z
− ρ sinΦ sinλdV , (1.8e)
Mm3 = a
∫∫∫
Φ,λ,z
ρ cos ΦdV . (1.8f)
Projetée sur es axes, l'équation de bilan (1.7) devient :
dM1
dt
− ΩM2r = Tf1 + TM1 + Tgw1, (1.9a)
dM2
dt
+ΩM1r = Tf2 + TM2 + Tgw2, (1.9b)
dM3
dt
= Tf3 + TM3 + Tgw3. (1.9)
Il est à noter que, si, ompte tenu de (1.9), le ouple de renement
−→
T B n'a pas d'in-
uene dynamique sur l'évolution du moment angulaire de l'atmosphère, il joue un rle
fondamental dans les transferts de moment angulaire équatorial entre l'atmosphère et
la terre solide, assurant la onservation du moment angulaire équatorial du système
terre solide-atmosphère-oéan. (1.9) étant obtenue par l'appliation à l'atmosphère du
théorème du moment inétique et la onstatation de l'équilibre entre la fore entrifuge
et le ouple appliqué par la fore de gravité apparente, il est intéressant de vérier que
ette équation est également vériée si l'on fait les approximations usuelles dans l'étude
des mouvements atmosphériques, en partiulier :
- terre parfaitement sphérique,
- fore de gravitation exatement radiale,
- non prise en ompte de la  fore entrifuge .
Ce point est vérié dans l'annexe B. Il est très important ar les modèles de iru-
lation générale font es trois approximations.
1.5.2 Moment angulaire de l'atmosphère et paramètres orbitaux
Les variations du moment angulaire de l'atmosphère et de l'oéan se traduisent
par des variations de signe opposé du moment angulaire de la terre solide (le moment
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1
2
3
Fig. 1.10  Système de oordonnées utilisé. L'axe 3 est l'axe des ples, l'axe 1 oupe le
méridien de Greenwih à l'équateur, l'axe 2 oupe le méridien au point de oordonées
(0◦N; 90◦E). En bleu, la position de l'Himalaya dans e système d'axes.
angulaire total du système terre-atmosphère-oéan étant globalement onservé).
Ces variations du moment angulaire de la terre solide, dues aux variations du mo-
ment angulaire de l'atmosphère et de l'oéan, se traduisent par des hangements des
paramètres orbitaux de la terre : hangements de la vitesse de rotation de la terre autour
de son axe polaire (variations de la longueur du jour) et déplaement de l'axe des ples.
La longueur du jour subit des variations de l'ordre de la milliseonde, ave un fort yle
annuel et semi-annuel, ainsi qu'une période privilégiée de 50 jours. À toutes es éhelles
de temps, les variations de la longueur du jour sont très bien orrélées aux variations
du moment angulaire M3 de l'atmosphère, montrant que elui-i joue un rle plus im-
portant que le moment angulaire de l'oéan (le rle de l'oéan et de la Terre solide
devient important aux éhelles de temps plus longues). En partiulier, le pi spetral à
50 jours dans les variations de longueur du jour est lié à l'osillation de Madden-Julian
([Madden et Julian, 1971℄).
Diérents phénomènes expliquent les déplaements de l'axe des ples. Ces déplae-
ments ont une amplitude d'environ 20 mètres, ave des périodes dominantes de 435 jours
(osillation de Chandler) et 365 jours (osillation saisonnière). L'osillation de Chandler
est une osillation libre de la Terre, due à la nutation de la terre autour de l'axe prini-
pal de son tenseur d'inertie
10
, et amortie par les frottements visqueux dans le manteau
terrestre. L'osillation annuelle est une osillation forée par les hangements saisonniers
dans la répartition de la masse de l'atmosphère et elle de l'oéan ([Feldstein, 2008℄).
Ces deux osillations ayant des amplitudes voisines, la proximité de leurs périodes fait
que leur interférene produit de forts battements dans l'amplitude de l'osillation de la
position du ple, qui varie pour une diretion donnée entre 20 mètres et 5 mètres ave
une périodiité de 6, 4 ans (Fig. 1.11).
Les mouvements des ples liés au forçage atmosphérique, bien que d'amplitude plus
faible (quelques entimètres) que elle de l'osillation saisonnière et de l'osillation de
Chandler, sont prédominants aux périodes intrasaisonnières (13-90 jours). Quand l'os-
illation de Chandler et l'osillation saisonnière sont dans une phase d'interférene des-
trutive, omme ela était le as par exemple pendant l'hiver 2005-2006 (Fig. 1.11), les
10
à ause du renement équatorial de la Terre, son tenseur d'inertie n'est pas isotrope mais présente
une diretion privilégiée, l'axe des ples
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Fig. 1.11  Mouvement de l'axe de rotation de la terre relativement à la roûte terrestre
en milliseondes d'ar (mas, 1mas= 3, 1 m), projetion sur le premier axe équatorial.
mouvements du ple forés diretement par l'atmosphère peuvent être observés sur la
trajetoire du ple sous la forme de boules d'une amplitude d'environ dix entimètres
([Feldstein, 2008℄). Ces mouvements d'amplitude faible sont également le prinipal terme
de forçage qui permet l'exitation de l'osillation de Chandler, permettant le maintien de
ette osillation : sans forçage, l'osillation se serait progressivement amortie par les frot-
tements dans le manteau terrestre ([Eubanks et al., 1988, Chao, 1993, Feldstein, 2008℄).
1.6 Couple des montagnes, irulation atmosphérique et
dynamique du moment angulaire de l'atmosphère
1.6.1 Couple polaire des montagnes, moment angulaire et irulation
atmosphérique
Le ouple des montagnes est une ause importante de variation du moment angulaire
de l'atmosphère ([Newton, 1971a, Newton, 1971b℄), ave une importane équivalente au
ouple de frition pour les basses fréquenes (T > 25 j) et nettement supérieure pour les
fréquenes plus rapides ([Lott et d'Andrea, 2005℄). La ause prinipale de variation du
ouple des montagnes pour les éhelles de temps synoptiques est la dynamique atmosphé-
rique au voisinage des montagnes de moyenne latitude ([Iskenderian et Salstein, 1998℄),
tandis que pour les éhelles de temps intrasaisonnières, le signal sur le ouple des mon-
tagnes est dominé par la dynamique tropiale ([Weikmann et Sardeshmukh, 1994℄). En
retour, l'impat du ouple des montagnes sur le moment angulaire de l'atmosphère (qui
est une grandeur aratéristique fondamentale de l'éoulement atmosphérique, dérivant
à la fois la fore des ourants-jet et la répartition des masses entre tropiques et moyennes
latitudes) a pour onséquene que les événements sur TM3 ont également une ation
sur la irulation atmosphérique au niveau global. Dans ette diretion, [Metz, 1985℄ a
montré que les événements positifs sur TM3 étaient suivis par une aélération des jets
subtropiaux, tandis que [Lott et al., 2004, Lott et al., 2005℄ ont montré que TM3 agit
sur les deux termes du moment angulaire de l'atmosphère M3 :
- Redistribution de la masse vers l'équateur (augmentation de MΩ3)
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- Renforement des jets des moyennes latitudes (augmentation de Mr3)
L'impat sur le moment angulaire de vent Mr3 orrespond à l'eet du ouple sur les
ourants-jets, tandis que l'impat sur le moment angulaire de masse MΩ3 orrespond
à une aumulation de masse vers les tropiques, et don à une anomalie positive de
l'osillation artique (dans l'hémisphère nord). Les relations entre ouple polaire des
montagnes et irulation de l'atmosphère représentent don une interation omplexe :
le ouple des montagnes est déterminé par la irulation atmosphérique, et fore en re-
tour des variations du moment angulaire de l'atmosphère qui elles-mêmes déterminent
en partie ertaines irulations atmosphériques, dont l'osillation artique. Le ouple po-
laire des montagnes est don à la fois un diagnosti de la irulation atmosphérique, mais
aussi un préditeur de elle-i, son ation sur la irulation atmosphérique étant une a-
tion dynamique par l'intermédiaire du moment angulaire de l'atmosphère. Cette boule
de rétroation non linéaire entre le ouple des montagnes et la irulation atmosphé-
rique permet d'ailleurs l'instabilité topographique, qui peut expliquer les phénomènes
de régimes de temps dans l'atmosphère ([Charney et DeVore, 1979℄).
1.6.2 Dynamique du moment angulaire équatorial de l'atmosphère
Le moment angulaire équatorial de l'atmosphère est la partie du moment angulaire
de l'atmosphère ontenue dans le plan équatorial, 'est à dire le veteur ayant pour
omposantes (M1;M2) dans le répère représenté Fig. 1.10. Il a été démontré que e
veteur tourne d'est en ouest ave une période de 8 à 12 jours ([Brzezinski, 1987℄).
Cette période observée a été expliquée par la propagation de modes propres barotropes
de l'atmosphère (les ondes planétaires libres) ayant un nombre d'onde zonal s = 1, et
n = 3, soit une struture méridienne de la fontion de irulation présentant deux n÷uds
entre les ples ave une ontribution forte au moment angulaire de masse ([Bell, 1994℄).
Cet auteur a également montré qu'une ontribution importante au moment angulaire
de vent est la ontribution de la marée atmosphérique diurne forée thermiquement
(n = 1, s = 1), et que dans le as où une onde monohromatique tourne d'est en ouest
autour du globe ave une pulsation ω, la relation suivante est vériée entre son moment
angulaire de masse et son moment angulaire de vent :
MΩ =
Ω− ω
ω
Mr. (1.10)
Cette équation entraîne en partiulier que, pour des ondes ave une période de 8 à 12
jours, le moment angulaire de vent est un ordre de grandeur plus faible que le mo-
ment angulaire de masse (ette onlusion étant toutefois seulement valable dans le as
d'une aquaplanète). Elle implique également que les ondes diurnes de marée (ω = Ω)
ne peuvent pas avoir de moment angulaire de masse. Ces aratéristiques de la dyna-
mique du moment angulaire sur les aquaplanètes ont également été doumentées par
[Feldstein, 2003℄, à l'aide d'un modèle de irulation générale. Cet auteur a également
montré que les modulations de la norme du moment angulaire de l'atmosphère sont
prinipalement dues aux proessus humides assoiés à l'onde de Yanai équatoriale de
nombre d'onde s = 1. La rotation d'est en ouest du moment angulaire équatorial ave
une périodiité de 8 à 12 jours est également observée dans les réanalyses, mais ave un
plus grand étalement spetral que dans le as d'une aquaplanète, en partiulier à ause
de l'inuene de la topographie ([Feldstein, 2006℄). La fermeture du bilan de moment
angulaire équatorial de l'atmosphère (1.9a)-(1.9b) dans la réanalyse NCEP/NCAR n'est
toutefois pas satisfaisante, e qui pourrait être dû au fait que le moment angulaire de
vent
−→
Mr est une quantité diile à estimer et que son évolution temporelle dépend
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fortement du jeu de données utilisée ([Bell, 1994, De Viron et al., 2005℄). Cette non-
fermeture du bilan de moment angulaire est également observée dans la réanalyse ERA-
15 ([Egger et Hoinka, 2002℄). [Feldstein, 2006℄ et [Egger et Hoinka, 2002℄ onluent que
la fermeture du bilan de moment angulaire équatorial dépend de la ompensation entre
ΩMr2 et TM1 dans (1.9a) et des termes analogues dans (1.9b), et que
dM1
dt (resp.
dM2
dt )
est fortement orrélé à ΩMr2 (resp. −ΩMr1), les orrélations ave TM1 (resp. TM2)
étant beauoup plus faibles. Une réente revue de e hamp d'études a été fournie
par [Egger et al., 2007℄. La seule étude se penhant sur le bilan de moment angulaire
dans un modèle de irulation générale omplet (inluant la topographie) est elle de
[De Viron et al., 2005℄, qui étudie e bilan à l'éhelle diurne et semi-diurne, montrant
qu'à es fréquenes le bilan de moment angulaire dans LMDz est bien fermé, e qui
n'est le as ni dans la réanalyse NCEP ni dans les analyses opérationnelles du entre
européen.
Dans les dix dernières années, à la suite de l'étude de [Egger et Hoinka, 2000℄,
une ertaine attention a été apportée au ouple équatorial des montagnes. Ces au-
teurs ont montré que le ouple équatorial des montagnes est faible mais pas négli-
geable par rapport au ouple dû au renement équatorial. À la suite de ette étude,
[Egger et Hoinka, 2008℄ ont examiné de nombreuses propriétés des signaux observés sur
le ouple équatorial des montagnes appliqué par le Plateau tibétain et des irulations
qui y sont assoiées, utilisant le ouple équatorial des montagnes omme indiateur de
l'interation des systèmes synoptiques ave la topographie. Nous utiliserons ette ap-
prohe tout au long de ette thèse, en herhant à déterminer dans quelle mesure le
ouple équatorial des montagnes joue également un rle de forçage sur la irulation
atmosphérique et le budget de moment angulaire équatorial, de façon analogue aux
travaux de [Lott et al., 2004, Lott et al., 2005℄ sur le ouple polaire des montagnes.
1.7 Démarhe suivie dans ette thèse
Cette thèse a pour but de aratériser l'impat dynamique du Plateau tibétain sur
la irulation de l'atmosphère, en utilisant les omposantes du ouple équatorial des
montagnes omme indiateurs de et impat dynamique : ette méthode s'est révélée
féonde ave l'utilisation du ouple polaire des montagnes et n'a été que peu testée dans
le as du ouple équatorial des montagnes. Cette approhe en termes de ouple équatorial
des montagnes étant transposable à tous les massifs montagneux
11
, elle nous permettra
de faire ressortir les traits ommuns entre la dynamique qui leur est assoiée sur les
prinipaux massifs montagneux des moyennes latitudes : Plateau tibétain, Roheuses et
ordillère des Andes. Nous verrons que, sur es trois massifs, ertains signaux observés
sur le ouple équatorial des montagnes sont suivis de façon statistiquement signiative
par des rues froides, et qu'il est possible de proposer une expliation dynamique simple
montrant que le forçage dynamique de l'éoulement par un ouple est susant pour le
délenhement des rues froides (hapitre 2).
Les rues froides est-asiatique étant le veteur de fortes interations entre les moyennes
latitudes et les tropiques dans le adre de la mousson est-asiatique, l'étude de l'impat
du ouple équatorial du Plateau tibétain sur les rues froides se prolonge naturellement
par une étude de l'impat du Plateau tibétain sur la onvetion en Mer de Chine Mé-
ridionale. L'impat du ouple appliqué par le Plateau tibétain sur l'atmosphère, après
avoir délenhé une rue froide en zone subtropiale, se prolonge don de façon signi-
11
et d'autant plus pertinente que le massif est de grande éhelle, sans quoi la sphériité de la terre
devient négligeable et il n'y a pas d'inonvénient à traduire les ouples en fores
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ative vers les latitudes équatoriales, provoquant un exès de onvetion sur la mer de
Chine équatoriale (hapitre 3).
Enn, nous avons utilisé les apaités du modèle de irulation générale LMDz pour
apporter un nouvel élairage aux résultats des hapitres 2 et 3, en partiulier en exa-
minant le bilan de moment angulaire équatorial dans LMDz (nous montrerons en par-
tiulier que e bilan est assez bien fermé, ontrairement aux données de réanalyse), la
représentation de l'impat du ouple équatorial des montagnes sur les rues froides au
voisinage du Plateau tibétain, et l'importane des proessus liés à l'orographie de petite
éhelle, dite  sous-maille  (hapitre 4).
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Chapitre 2
Couple des Montagnes et vagues de
froid
2.1 Couple équatorial des montagnes et préonditionne-
ment des rues froides
Les résultats qui suivent onsistent tout d'abord en une analyse statistique du om-
portement du ouple des montagnes global et des ontributions régionales de inq massifs
montagneux majeurs : le Plateau tibétain, les Andes, les Roheuses, le Groënland et
l'Antartique. Pour les trois premiers de es massifs, eux situés totalement ou en partie
dans les moyennes latitudes, les prinipales aratéristiques assoiées en surfae aux si-
gnaux importants sur le ouple équatorial des montagnes sont analysées, montrant que
ertains signaux sur le ouple équatorial des montagnes appliqué par es massifs pré-
èdent de façon statistiquement très signiative les événements de rues froides, ave
un délai de un à deux jours.
Enn, une interprétation dynamique de ette relation entre ouple appliqué par les
montagnes et rues froides est proposée et étayée par l'utilisation d'un modèle simple de
la irulation atmosphérique, foré par la topographie, permettant la prise en ompte
d'un isaillement de vent. Dans e modèle, l'impat de la topographie est équivalent à
elui d'une fore de portane égale à elle introduite par [Smith, 1979℄. Les simulations
réalisées ave e modèle montrent que l'introdution d'une telle fore sut à reproduire
de façon réaliste la relation observée dans les données de réanalyse entre le forçage de la
irulation atmosphérique par la topographie et le délenhement des rues froides, via
l'appliation d'un ouple. Le méanisme de délenhement des rues froides semble être
analogue pour les trois massifs montagneux pour lesquels es phénomènes sont observés
(Plateau tibétain, Andes et Roheuses). Ces onlusions onfortent l'hypothèse selon
laquelle le forçage dynamique de la irulation atmosphérique par les montagnes joue
un rle ruial dans le délenhement des rues froides, et que le ouple équatorial des
montagnes est un bon indiateur de e forçage.
Ces résultats ayant fait l'objet d'une publiation dans Journal of the Atmospheri
Sienes ([Mailler et Lott, 2010℄), ils sont présentés en anglais dans e qui suit.
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Abstrat
The evolution of the two omponents of the Equatorial Mountain Torque
(EMT) applied by mountains on the atmosphere is analyzed in the NCEP
reanalysis. A strong lagged relationship between the EMT omponent along
the Greenwih axis (TM1) and the EMT omponent along the 90
◦
E axis (TM2)
is found, with a pronouned signal on TM1 followed by a signal of opposite sign
on TM2. It is shown that this result holds for the major massifs (Antartia,
Tibetan Plateau, the Rokies and the Andes) if a suitable axis system is used
for eah of them. For the midlatitude mountains, this relationship is in part
assoiated with the development of the old surges.
Following these results, we make the two hypotheses that the mountain for-
ing on the atmosphere is well measured by the regional EMTs, and that this
foring partly drives the old surges. To support these, a purely dynamial
linear model is proposed, it is written on the sphere, uses a f -plane quasi-
geostrophi approximation, and inludes the mountain forings. In this model,
a positive (resp. negative) peak in TM1 produed by a mountain massif in the
northern (resp. southern) hemisphere is due to a large sale high surfae pres-
sure anomaly poleward of the massif. At a later stage, high pressure and low
temperature anomalies develop in the lower troposphere east of the mountain,
explaining the signal on TM2 and providing the favorable onditions for the
old surges development.
It is onluded that the EMT is a good measure of the dynamial foring of
the atmospheri ow by the mountains and that the poleward fores exerted
by mountains on the atmosphere are substantial drivers of the old surges, at
least in their early stage. Therefore, the EMT time series an be important
diagnostis to assess the representation of mountains in General Cirulation
Models.
1
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ole Normale Supérieure/CNRS, Paris, and É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2.2 Introdution
The inuene of mountains on meteorology is a problem of long standing inter-
est. At the synopti sales, this interest follows the fat that mountains an help
the development of ylones in their lee side, or indue old surges that an tra-
vel equatorward along the eastern mountain anks. The problem of lee ylogenesis
was studied extensively in the 80's and 90's. It has been doumented in ase stu-
dies (e.g. [Buzzi et Tibaldi, 1978, Clark, 1990℄), numerial studies ([Egger, 1988℄), and
partly explained by theoretial models ([Pierrehumbert, 1985, Smith, 1984, Smith, 1986,
Speranza et al., 1985℄). The old surges are a growing topi of interest beause they are
an important soure of atmospheri variability in winter along the eastern anks of
the major mountain ranges ([Hsu et Wallae, 1985℄). They are also relevant for the glo-
bal limate beause they onnet the meteorology of the midlatitudes to the tropial
one ([Garreaud, 2001, Chen et al., 2004℄). As an illustration of this, the east-asian old
surges interat with the winter monsoon over eastern Asia, the South China Sea, the Ma-
ritime Continent, and even the Bay of Bengal ([Chang et al., 1979, Chang et Lau, 1980,
Slingo, 1998, Tangang et al., 2008, Mailler et Lott, 2009℄).
In mountain meteorology, it is quite ommon to measure the dynamial inuene
of mountains on the atmosphere by horizontal fores (e.g. [Davies et Phillips, 1985,
Bessemoulin et al., 1993℄). In this approah, there is a distintion between the drag
fores that are opposed to the low-level winds and the lift fores that are perpendi-
ular to them. At the mesosales, where the mountain ow dynamis is ontrolled by
gravity waves and inlude low level ow bloking, the drag fore is very important,
while at the synopti and planetary sales, the lift fore plays a key role and auses
vortex ompression over mountains ([Smith, 1979℄). By triggering barolini wave de-
velopment and foring planetary sale waves, these lift fores have an impat on the
large-sale atmospheri ow and their proper representation in GCMs is an important
issue ([Lott, 1999℄).
If we adopt a planetary sale approah, whih is mandatory for large-sale mountains,
the Atmospheri Angular Momentum (AAM) budget ([Feldstein, 2006℄) provides a more
satisfatory formalism to analyze these fores, with the mountain fores translating
into torques along the three planetary axes. For example, [Mailler et Lott, 2009℄ have
shown that before onvetive events assoiated with the east-asian winter monsoon,
there are strong signals on the Equatorial Mountain Torque (EMT) omponents TM1
and TM2 due to the Tibetan Plateau (hereinafter TP). In agreement with other authors
([Egger et al., 2007℄, [Egger et Hoinka, 2008℄), they also show that the positive torques
along the Greenwih axis are due to a positive surfae pressure anomaly to the north
of the TP, while the negative torques along the 90
◦
E axis are due to a positive pressure
anomaly along its eastern slopes (see Fig. 1 where it is also illustrated how a mountain
fore F translates into torques along the equatorial axes).
In the past, the analysis of the mountain torques was mainly foused on the hanges
it indues on the Atmospheri Angular Momentum and essentially to interpret the
hanges in the Earth Orientation Parameters (e.g. [Rosen et Salstein, 1983℄). In this
ontext, the axial mountain torque TM3 has been analyzed by many authors, with
among others, [Iskenderian et Salstein, 1998℄ relating the variations of TM3 to the mid-
latitudes dynamis at synopti sales and [Weikmann et Sardeshmukh, 1994℄ relating
its variations to the tropial dynamis at intraseasonal time sales. The two studies
ited above are representative of the fat that many authors foused on the axial moun-
tain torque TM3, whereas the two equatorial omponents TM1 and TM2 have reeived
less attention. Quite reently however, [Feldstein, 2006℄ has analyzed their relation with
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TM1 > 0 TM2 < 0
Mountain Forces vs Equatorial Mountain Torques
Fig. 1  Shemati pitures of midlatitude and subtropial anomalies in surfae pressure
yielding to anomalous equatorial torques. This shemati gure is for the Himalayas,
and the surfae pressure anomalies are representative of two suessive stages in the
life yle of an east-asian old surge. The vetor
~F is a representation of the dominant
horizontal fore exerted by the mountain on the atmosphere
the hanges in the equatorial omponents of the Atmospheri Angular Momentum, and
[Egger et Hoinka, 2008℄ have desribed the regional irulation patterns assoiated to
the equatorial torques produed by the TP.
Beyond understanding the axial AAM budget, the axial mountain torque has also
been used to measure the dynamial inuene of the mountains on the weather and
on the limate. It is in this ontext that [Lott et al., 2004℄ found that TM3 produes
hanges in the Arti Osillation at periodiities below 30 days. Their results, based
on diagnostis from the NCEP-NCAR reanalysis, have been onrmed using a GCM
([Lott et al., 2005℄), and explained by a simple omprehensive model ([Lott et d'Andrea, 2005℄).
Following these lines of work, the purpose of this paper is to show that the temporal
evolution of the two omponents of the EMT is related to the dynamial foring of the
old surges by the major midlatitude mountain ranges. An emphasis will be given to
the TP and to the east-asian old surges but the ase of the Rokies and the Andes will
also be disussed. To establish the link between the EMT and the old surges, we will
use two piees of independent evidene. The rst is based on a statistial analysis of the
NCEP reanalysis data, where the two omponents of the EMT are evaluated globally
and for eah major mountain range separately. The temporal evolution of the surfae
patterns of pressure and temperature assoiated to the two EMT omponents are then
analyzed and ompared to those ourring during old surges. The seond is based on
a analytial model that gives a omprehensive explanation for the relationship between
the EMT omponents and the old surges. This model is purely dynamial and only
retains two essential features of the old surge dynamis : the old surges are related to
low level old advetion from the midlatitudes to the tropis, and they are preeded by
high pressure anomalies poleward of the mountain massif. Beause of its simpliity, this
model is only used to show that mountain forings yielding to EMTs with amplitudes
omparable with those observed, are largely suient to trigger the initial phase of old
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surges.
The plan of the paper is as follows. Setion 2 presents the statistial analysis. From
the NCEP-NCAR reanalysis, we evaluate the two omponents of the EMT globally
and for eah major mountain range. For the Rokies, the Andes and the TP, we then
perform a omposite analysis of the surfae elds keyed to the EMT. Setion 3 presents
the theoretial model and our interpretation for the relation between the mountain
foring and the EMTs. Setion 4 uses the model results to interpret the observational
results of setion 2. Setion 5 summarizes and disusses the signiane of our results for
(i) the old surges preonditioning, (ii) the Equatorial Atmospheri Angular Momentum
Budget, and (iii) the representation of mountains in GCMs.
2.3 Statistial analysis
Our data are taken from the NCEP-NCAR reanalysis ([Kalnay et al., 1996℄) pro-
duts for the 1979-2007 period. Speially, we use the surfae pressure, PS , the .995
sigma level temperature, T50m, and the surfae elevation, h. We will also use the tri-
dimensional elds of zonal wind u and temperature T . To fous on the subseasonal
variability, we will often remove the annual yle by subtrating the daily limatology
obtained by averaging over the 29 years of our data set. When used, those subseasonal
data will be identied by a tilde symbol, for instane the subseasonal surfae pressure
will be written P˜s.
2.3.1 Spetral analysis of the Equatorial Mountain Torques
The two omponents of the global subseasonal EMT ating on the atmosphere are
omputed following [Feldstein, 2006℄ :
T˜M1(t) = −a
2
∫∫
φ,λ
h(λ, φ)
(
− sinλ cosφ
∂P˜s
∂φ
+ cos λ sinφ
∂P˜s
∂λ
)
dφ dλ, (1a)
T˜M2(t) = −a
2
∫∫
φ,λ
h(λ, φ)
(
cos λ cosφ
∂P˜s
∂φ
+ sinλ sinφ
∂P˜s
∂λ
)
dφ dλ, (1b)
where a, φ, and λ are the Earth radius, the latitude, and the longitude respetively.
In (1), T˜M1 is the omponent of the EMT along the equatorial axis whih is at 0
◦
longitude (the Greenwih axis) and T˜M2 is the omponent along the equatorial axis at
90
◦
E. Following [Egger et Hoinka, 2000℄, we will express all the torques in Hadley (Ha),
with 1Ha = 1018 kgm2 s−2.
The individual ontributions of the major mountain ranges (here the TP, the Ro-
kies, the Andes, Antartia and Greenland) to the EMT an be omputed by restriting
the integrations in (1) to setors inluding the onsidered mountain range and whih
are given in Table 2.1. Nevertheless, to ompare the dynamis assoiated with the EMT
produed by these mountains, the fat that they are loated at dierent plaes has to be
taken into aount. For instane, the fat that a northward fore applied to the atmos-
phere around the entral loation of the TP will mainly result in a positive T˜M1 (and a
small T˜M2) is due fat that the TP is entered around the longitude 90
◦
E (Table 2.1).
In the following we will note this longitude λTP , and note λX and φX the longitude
and the latitude of the enter of mass of the mountain massif X (with X =TP, R, Ad,
At, and G for the TP, the Rokies, the Andes, Antartia, and Greenland respetively).
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Massif Longitude range Latitude range Center of mass
[λX1;λX2] [φX1;φX2] (λX ;φX)
Andes [90
◦
W-60
◦
W℄ [60
◦
S-15
◦
N℄ (16.7
◦
S ;70.4
◦
W)
Antartia [180
◦
W-180
◦
E℄ [90
◦
S-60
◦
S℄ (83.1
◦
S ;79.7
◦
E)
Greenland [70
◦
W-10
◦
W℄ [55
◦
N-85
◦
N℄ (72.0
◦
N ;43.6
◦
W)
TP [60
◦
E-120
◦
E℄ [15
◦
N-60
◦
N℄ (37.8
◦
N ;91.5
◦
E)
Rokies [170
◦
W-90
◦
W℄ [15
◦
N-80
◦
N℄ (44.9
◦
N ;111.3
◦
W)
Tab. 2.1  Domains over whih the integrations in (1a) and (1b) are evaluated to
measure the individual ontributions of eah mountain massif to the global torque, and
geographial oordinates of the enter of mass for eah mountain range. Note that the
domain sizes here largely ontain the massifs onsidered.
Massif All-year Winter (DJF) Summer (JJA)
Global 63.6 60.3 65.2
Antartia 50.2 36.5 58.1
TP 21.8 26.8 14.9
Greenland 16.8 21.1 11.2
Rokies 15.4 19.1 10.3
Andes 6.0 7.6 4.3
Tab. 2.2  Standard deviation
〈
T˜ 2X1 + T˜
2
X2
〉 1
2
for the global EMT and for the regional
ontributions of eah of the major mountain ranges, expressed in Hadley (Ha).
More preisely, they are the longitude and latitude of the vetor
rX =
∫ λ2X
λ1X
∫ φ2X
φ1X
h(λ, φ)r(λ, φ) cos φdφdλ∫ λ2X
λ1X
∫ φ2X
φ1X
h(λ, φ) cos φdφdλ
(2)
where r(λ, φ) = a (cos λ cosφ, sinλ cosφ, sinφ), and where λ1X , λ2X , φ1X , and φ2X are
the limits of a region that largely ontains the mountain massif onsidered. These limits
as well as λXs and the φXs are given in Table 2.1.
To make the results for dierent mountains omparable, the loal equatorial torques
for a mountain range X will be omputed along equatorial axes that are rotated by
λX − π/2, whih means that the seond equatorial axis is now at the longitude λX of
the mountain onsidered. As said before this rotation is not needed for the TP, and
is not adapted for Antartia, whih overs all the longitudes. In the following, the
subseasonal regional ontributions to the EMTs expressed in these rotated axis will
be noted (T˜X1; T˜X2) where X is the name of the orresponding mountain massif. As
an illustration, T˜X1 = 0 and T˜X2 > 0 means that the ontribution of the massif X
to the EMT vetor is oriented along the longitude λX . The variane of eah of the
ontributions is given in Table 2.2, indiating that, while Antartia is the strongest
single ontributor, the midlatitude massifs an have a signiant impat at least during
the northern hemisphere winter.
To haraterize the oherene and phase relationship between the two omponents
of the global EMT, we next perform a onventional ross-spetral analysis between the
orresponding series (Fig. 2, see aption for details on the method). The ospetrum
between T˜M1 and T˜M2 in Fig. 2a shows that the two torques are signiantly related
with eah other for periodiities between 2 and 20 days, a spetral domain that ontains
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Fig. 2  Spetral analysis of T˜M1 and T˜M2. (a) ohereny between T˜M1 and T˜M2 ; (b)
phase dierene between T˜M1 and T˜M2 ; () spetrum of T˜M1 ; (d) spetrum of T˜M2.
The spetra and the ross-spetrum are dedued from the two periodograms and the
ross periodogram of the series, eah of them being smoothed by a 80-point 10% os
window. In the frequeny domain this yields a resolution of 8 10−2 d−1. The mean level
(gray solid) and the 99% signiane level (gray dashed) are evaluated by a Monte-Carlo
proedure, whih uses an ensemble of 500 pairs of red noise series whose varianes and
lag-1 autoorrelations orrespond to those of T˜M1 and T˜M2.
most of the variane of T˜M1 and T˜M2 (see Fig. 2d). The phase in Fig. 2b of nearly
π/2 shows that T˜M1 and T˜M2 are lose to being in quadrature, with the EMT vetor
rotating westward.
The same analysis applied to the rotated EMTs assoiated with the individual moun-
tains in Fig. 3 shows that for the TP, the Rokies, the Andes and Antartia, T˜X1
and T˜X2 are lose to being in quadrature as well (Fig. 3), whih means that the re-
gional EMT vetors also rotate westward. These results are onsistent with those in
[Egger et Hoinka, 2008℄ who onsidered the TP only and used lagged orrelations ra-
ther than a spetral analysis.
The fat that all the regional EMT vetors (exept Greenland, not shown) rotate
westward like the global EMT indiates that the global behavior of the EMT is in
part the result of regional irulations, the global EMT vetor being the sum of all the
regional ontributions.
46 Couple des Montagnes et vagues de froid
(a) Tibetan Plateau (b) Rockies
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(c) Andes (d) Antarctica
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Fig. 3  Coherene and phase relationship between (a) T˜TP,1 and T˜TP,2 ; (b) T˜R,1 and
T˜R,2 ; () T˜Ad,1 and T˜Ad,2 ; and (d) T˜At,1 and T˜At,2. Same onventions and method as in
Fig. 2
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Fig. 4  (a) omposite time series of T˜TP1 (gray, solid) T˜TP2 (blak, solid) keyed on
the 20 strongest positive peaks of T˜TP1, and orresponding 99% signiane levels ; (b)
same for T˜R1 and T˜R2 keyed on T˜R1 ; and () omposite time series of T˜Ad1 and T˜Ad2
keyed on the 20 strongest negative peaks of T˜Ad1
2.3.2 Regional irulation patterns
One of the entral points we wish to make is that when a high pressure anomaly
is loated poleward of a given mountain massif X in the northern (resp. southern)
midlatitudes (i.e. X=TP, R or Ad), it gives rise to a positive (resp. negative) mountain
torque T˜X1, and that this mountain torque in part ontrols the future evolution of the
ow, triggering a old surge and a negative (resp. positive) T˜X2. To support this piture
observationally, omposites will be built for the surfae elds keyed to the positive peaks
of T˜TP1 and T˜R1, and to the negative peaks of T˜Ad1.
In the following, the time lags are expressed in days relative to the peaks in T˜X1 :
D0 is the day when T˜X1 peaks, D-2 is two days before, and D+2 is two days after. For
instane, in the ase of the TP at D0, the omposite is the average of the values found for
the days when T˜TP1 exeeds a given positive threshold. The threshold is hosen in order
that 20 positive peaks in T˜TP1 are seleted, and we impose a 20 days gap between the
dates seleted. This last restrition, whih ensures a statistial independene between
the dates seleted, allows to use a Student t-test to evaluate the ondene levels. At D+l
(resp. D-l), the omposite is built with the values orresponding to the dates situated
at the lag l days after (resp. before) the 20 positive peaks identied above.
Figure 4 shows the omposites of T˜X2 keyed to T˜X1 for the TP, the Rokies and
the Andes. In it, we see that for these three massifs, the peaks in T˜X1 are followed by
peaks of the opposite sign in T˜X2. Note that a less signiant signal in T˜X2 of the same
sign as T˜X1 tends to preede. This result is onsistent with the ross-spetral analysis in
Fig. 3a- with T˜X1 and T˜X2 in quadrature, but provides the additional information that
the signal in T˜X2 is larger after than before the peaks in T˜X1. This is a rst indiator
that T˜X1 ontributes to the establishment of T˜X2 at a later stage. From a more global
viewpoint we have also analyzed the omposites of the global EMT keyed to the regional
ones (not shown). In agreement with the results in Table 2.2, we found that the peaks
in the EMTs due to the Rokies and the TP are related to signiant signals on both
omponents of the global EMT.
Tibetan Plateau
The omposites of P˜S and T˜50m keyed on the maxima of T˜TP1 in Fig. 5 show that
the anomalies of T˜TP1 and T˜TP2 are linked to the lokwise movement of old tempe-
rature and high pressure anomalies around the TP, from Siberia to eastern China. This
movement begins at D-2 (Fig. 5ab) with the formation of high pressure and low tempe-
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Fig. 5  Composite of the surfae pressure anomalies (a,,e,g) and surfae temperature
anomalies (b,d,f,h) for the 20 strongest positive peaks of T˜TP1, at lag D-2 (a,b), D0 (,d),
D+2 (e,f) and D+4 (g,h) ; 99% ondene level (shaded). Contour interval is 2 hPa for
the surfae pressures, 2K for the surfae temperatures. Zero-ontours are omitted.
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rature anomalies entered in western Siberia, later strengthening and moving to entral
Siberia at D0 (Fig. 5d). These anomalies are strong (16 hPa and 10K) and largely si-
gniant. The strong anomaly of surfae pressure north of the TP at D0 orresponds to
the situation presented in Fig. 1a and explains the peak of T˜TP1 at that time (Fig. 4a).
At D+2, the surfae pressure and surfae temperature anomalies have shifted to
eastern China (Fig. 5ef). At this time, the pressure gradient aross the TP is mostly
in the zonal diretion, orresponding to the shemati piture in Fig. 1b, and this in-
dues a negative T˜TP2 (Fig. 4a). The surfae pressure and surfae temperature pat-
terns at that time (Fig. 5ef) are strongly reminisent of the east-asian old surges (see
Fig. 7 of [Zhang et al., 1997℄). Finally, at D+4, the anomaly in surfae pressure wea-
kens and moves towards the South China Sea. The anomaly in surfae temperature
remains strong (7K in southeastern China) and moves to the tropis (up to 4K in the
northern part of the South China Sea), as ours at the end of the life yle of a old
surge ([Zhang et al., 1997℄). It is worth noting that the anomalies that are assoiated
to peaks in T˜TP1 begin their life yle in the Siberian midlatitudes and nish it 4 to 6
days later in tropial East-Asia.
Rokies
The omposites of P˜S and T˜50m keyed on the maxima of T˜R1 are shown on Fig. 6.
These omposites are quite similar to those for the TP in Fig. 5 : anomalies of high
P˜S and low T˜50m are loated over Alaska and the Arti oean at D-2 (Fig. 6ab),
and move to the Canadian plains at D0 (Fig. 6d), being very strong at this time
(22hPa and 12K at D0). At D+2 (Fig. 6ef), they streth southeastward along the
eastern ank of the Rokies, overing the Gulf of Mexio and a part of entral Ameria.
The anomalies displayed at that time are very similar to the struture of the north-
amerian old surges, with old air masses traveling southward from Canada to the
Gulf of Mexio ([Colle et Mass, 1995℄) and oasionally reahing the Eastern Pai
aross Central Ameria ([Shultz et al., 1997℄)). At D+4 and after, the omposites lose
signiane more rapidly than in the ase of the TP (not shown). The shift of the high
pressure anomaly from the northwestern slopes of the Rokies to their eastern slopes
between D-2 and D+2 explains that T˜R2 goes from positive to negative values during
this period (Fig. 4b).
Andes
The omposites of P˜S and T˜50m keyed on the minima of T˜Ad1 are in Fig. 7. At D-2
(Fig. 7a), a high pressure system is arriving from the Pai to the southern tip of
the Andes. At D0 in Fig. 7d, this antiylone begins to interat substantially with the
Andes, with a strong ridge building up along the eastern ank of the mountains. This
ridge is assoiated with a old anomaly extending meridionally from 50
◦
S to 20
◦
S along
the eastern ank of the Andes. At D+2 the signal on the eastern ank of the Andes
beomes even more pronouned (reahing 10hPa and -10K around 25◦S). These strong
anomalies at subtropial latitudes are quite remarkable and orrespond to the ones gene-
rated by the south-amerian old surges ([Seluhi et Nery, 1992, Marengo et al., 1997a,
Garreaud, 2000℄), suggesting that negative events on T˜Ad1 are an important fator in the
generation of these events. Similarly to what happens in the ase of the TP (Fig. 5), the
low temperature and high surfae pressure anomaly have moved further into the tropis
at D+4 (Fig. 7g), being signiant as far north as 5◦N. The evolution of the surfae
pressure patterns explains the evolution of the omposite T˜Ad2 as shown in Fig. 4 : T˜Ad2
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Fig. 6  Same as Fig. 5 but keyed on the positive peaks of T˜R1
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Fig. 7  Same as Fig. 5 but keyed on the negative peaks of T˜Ad1
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has a negative peak at D-2 when the high pressure arrives from the Pai oean and
reahes the western slopes of the Andes (Fig.7a), then T˜Ad2 has a positive tendeny at
D0 due to the ridge formation along the eastern mountain slopes (Fig. 7), and reahes
strong positive values at D+1 and D+2 when the ridge further strengthens and moves
northward along the mountain (Fig. 7e).
2.4 Theoretial model
2.4.1 basi equations
To interpret the temporal evolution of the EMT vetor and its relation with the
surfae elds disussed in setion 2, we will next use a linear model based on the quasi-
geostrophi f -plane approximation of the anelasti equations on the sphere. In this
model, we will impose a bakground zonal geostrophi wind ug(φ, z) in thermal wind
balane with a bakground potential temperature θ(φ, z),
fugz =
g
aθ0
θφ (3)
with the Coriolis parameter f = 2Ω sinφr, where φr is a onstant referene latitude. Still
in (3), θ0(z) is a bakground potential temperature orresponding to the atmosphere
at rest. In this linear framework, the equations for the disturbane produed by the
mountain are(
∂
∂t
+
ug
a cosφ
∂
∂λ
)
u′g +
(ug cosφ)φ
a cosφ
v′g − fv
′ = −
1
a cosφ
∂Φ′
∂λ
, (4a)(
∂
∂t
+
ug
a cosφ
∂
∂λ
)
v′g + 2
ugu
′
g
a
tan φ+ fu′ = −
1
a
∂Φ′
∂φ
+
F ′
ρr
δ(z), (4b)
∂Φ′
∂z
− g
θ′
θ0
= 0, (4)
ρ0
a cosφ
(
∂u′
∂λ
+
∂v′ cosφ
∂φ
)
+
∂ρ0w
′
∂z
= 0, (4d)(
∂
∂t
+
ug
a cosφ
∂
∂λ
)
θ′ +
θφ
a
v′g +
dθ0
dz
w′ = Q′(λ, φ)
θ0z
ρ0
, (4e)
and the linear lower boundary ondition is
w′(z = 0) =
ug
a cosφ
∂h
∂λ
. (5)
In (4)-(5), the prime variables are for the disturbane elds produed by the mountain,
ρ0(z) is a bakground density prole, ρr = ρ0(z = 0), ug and vg are the two omponents
of the geostrophi wind,
ug = −
1
af
∂Φ
∂φ
, vg =
1
af cosφ
∂Φ
∂λ
, (6)
u, v, and w are the three omponents of the wind, θ is the potential temperature, and
h is the surfae elevation.
Two unonventional terms are introdued in (4b) and (4e). The rst is the lateral
fore F ′δ(z)/ρr , where δ(z) is the Dira distribution. It will only be used in a formal
way, in order to larify the relation between the mountain fores applied to the atmos-
phere and the more onventional boundary ondition in (5). In (4e) the diabati term
Q′(λ, φ)θ0z/ρ0 will be used to represent more realistially the interation between the
low-level wind and the mountain (see setion 3).
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2.4.2 Model desription
To analyze the response in our model, we will rst follow [Bretherton, 1966℄, and
assume that (4a)-(4e), whih are written for z ≥ 0, are valid for all z one multiplied by
the Heaviside funtion H(z). Hene, if we derive a PV budget from (4a)-(4e), we obtain
the PV equation [(
∂
∂t
+
ug
a cosφ
∂
∂λ
)
q′g +
v′g
a
qgφ
]
H(z) (7a)
+
[(
∂
∂t
+
ug
a cosφ
∂
∂λ
)
f
Φ′z
N2
−
f2ugz
N2
v′g + fw
′ −
F ′λ
ρra cosφ
−
fQ′
2θ0z
]
δ(z) = 0, (7b)
where we have used that δ(z) = Hz(z). In (7a) the inow QG-PV is given by :
qg =
vgλ − (ug cosφ)φ
a cosφ
+
f
ρ0
(
ρ0Φz
N2
)
z
. (8)
To represent a high surfae pressure anomaly poleward of the mountain, we impose
a negative bakground low level wind ug(φr, z = 0) < 0. To represent the subtropi to
pole negative temperature gradient, we will onsider that the bakground wind has a
positive vertial wind shear haraterized by the onstant Λ > 0,
ug(φ, z) = (ur + Λz) cosφ, (9)
where ur < 0 is a onstant and where the cosφ dependene is introdued beause it
simplies onsiderably the lower boundary ondition (7b). The zonal wind in (9) has a
mean QG-PV
qg = −
(ug cosφ)φ
a cosφ
+
f(ρ0Φz)z
N2ρ0
=
(
2
ur + Λz
a
+
af2Λ
N2H
)
sinφ. (10)
whih varies in the meridional diretion. Nevertheless, its meridional gradient qgφ/a
ompares in amplitude with the planetary PV gradient. As the planetary PV gradient
is not taken into aount in the f -plane approximation we make, we will onsistently
neglet the inuene of qgφ on the evolution of the disturbanes. With this approxi-
mation, the disturbane inow PV q′g in (7a) stays null if it is null at t = 0, yielding
to
∆Φ′ +
f2
ρ0
(
ρ0Φ
′
z
N2
)
z
= 0, (11)
where ∆ = 1
a2 cos φ
∂
∂φ cosφ
∂
∂φ +
1
a2 cos2 φ
∂2
∂λ2
. Using the kinemati boundary ondition (5),
the lower boundary ondition (7b) beomes,(
∂t +
ur
a
∂λ
)
Φ′z −
Λ
a
∂Φ′
∂λ
= −
N2ur
a
∂h
∂λ
, (12)
where we have set the unonventional terms F ′ = Q′ = 0. The solutions to (11)-
(12) an be omputed using the spherial harmoni funtions Y ml (λ, φ), where ∆Y
m
l =
− l(l+1)a2 Y
m
l and ∂λY
m
l = imY
m
l . In this formalism, we an projet Φ
′
and h on the Y ml 's,
Φ′(λ, φ, z, t) =
L∑
l=1
+l∑
m=−l
Φml (t)e
−klz Y ml (λ, φ), (13a)
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h(λ, φ) =
L∑
l=1
+l∑
m=−l
hml (t)Y
m
l (λ, φ), (13b)
where L is the trunation, and where
kl =
(
1
4H2
+
N2
f2
l(l + 1)
a2
) 1
2
−
1
2H
> 0. (14)
The exponential term in (13a) ensures that the disturbane has 0-PV and vanishes in
z =∞. If we take as initial ondition that the ow at t = 0 is undisturbed (Φml = 0 at
t = 0) then a solution that satises the linear boundary ondition in (12) is :
Φml (t) =
1− exp
(
− imurakl
(
kl +
Λ
ur
)
t
)
kl +
Λ
ur
N2hml . (15)
2.4.3 Equatorial Mountain Torques in the model
We an alulate two dierent ontributions to the equatorial torques from our
model. The rst is the one assoiated with the bakground surfae pressure gradient,
fug(0) = −
1
a
∂Φs
∂φ
= −
1
ρr
1
a
∂P s
∂φ
, (16)
and that is present at the initial time in our model. If we take P s for the pressure in
the Equatorial torques in (1a) and (1b) we obtain at t = 0 :
TˆX1 =− a
3fρr
∫∫
sinλ cosφug(φ)h(λ, φ)dλdφ ≈ −afρrug(φr)V > 0(NH) (17a)
TˆX2 = a
3fρr
∫∫
cos λ cosφug(φ)h(λ, φ)dλdφ ≈ 0, (17b)
where the hat symbol is to indiate that these torques are issued from the model. For
eah massif, they are expressed in the rotated axis system used to dene the regional
torques in setion 2. The approximate values to the right of (17a)-(17b), where V is
the mountain volume, are given to indiate that at t = 0 the EMT is essentially along
the rst rotated equatorial axis, simply beause sinλ ≈ 1 and cos λ ≈ 0 where the
mountain is loated and aording to the rotated axes. The sign for TˆX1 is related to
the fat that ur < 0 and to the sign of the Coriolis parameter so it is positive in the
Northern Hemisphere (NH in (17a)) and negative in the Southern Hemisphere.
In this paper we argue that those torques measure the dynamial foring of the
mountain on the ow. This assumption is not so obvious at this stage, sine the eva-
luation of the torque in (1) is just a diagnosti where a given surfae pressure eld is
plaed in given integrals. To illustrate how this torque impats the future evolution of
the ow, it is worth noting that the model equations (7a)-(7b) remain unhanged if we
impose h = 0 in the boundary ondition (5) but take the topography into aount by
the introdution of a surfae stress in (18)
w′(z = 0) = 0, F ′ = −ρrfug(φ, z = 0)h. (18)
Note also that the stress F ′ in (18) orresponds to the lift fore assoiated with vor-
tex ompression by mountains in [Smith, 1979℄, whih was introdued in a GCM by
[Lott, 1999℄ to redue its systemati errors.
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Global TP Antartia Rokies Greenland Andes
T˜M1 T˜M2 T˜TP1 T˜TP2 T˜At1 T˜At2 T˜R1 T˜R2 T˜G1 T˜G2 T˜Ad1 T˜Ad2
T63 < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1%
T42 < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% 1.9%
T21 3% 3.4% 5.6% 6.1% 2.3% 3.8% 2.1% 4.3% 19% 25% 12% 23%
T10 41% 26% 62% 32% 40% 19.6% 24% 42% 92% 129% 44% 124%
Tab. 2.3  Perentage of error between the raw mountain torque series and the moun-
tain torque series evaluated after ltering the orography and the surfae pressure at
dierent trunations. For all series the annual yle has been subtrated. For the
regional torques the ltered orography is also tapered by the smooth plateau fun-
tion desribed in setion 4.a. For a given mountain X, a given equatorial axis i,
and a given trunation Tnn, the values shown orrespond to square of the error :(
ǫTnnXi
)2
=< (T˜Xi − T˜
Tnn
Xi )
2 > / < T˜ 2Xi > .
To translate this stress F ′ into a torque, we form the ross produt between the po-
sition vetor r and the momentum Eqs. (4a)(4b) and integrate over all the atmosphere.
When doing so, the EMT vetor due to the surfae stress F ′ is :
TF ′ = a
3
∫ ∫
λ,φ
F ′(cosφ sinλ,− cosφ cos λ)dφdλ. (19)
If we use F ′ from (18), the torque in (19) is exatly equal to the initial torque in (1),
providing that ∂P S/∂φ = −afρrug(φ, z = 0). As F
′
is now (i) the only foring in the
model, (ii) purely dynamial, and (iii) builds up a global torque exatly equal to the
equatorial mountain torques, it is now justied to say that the equatorial mountain
torque measures the dynamial foring of the ow by the mountain.
The mountain torque predited by the model and using the torque expressions (1a)-
(1b) evolves simply beause the surfae pressure eld ρrΦ(z = 0) is not onstant. Ne-
vertheless, the evolution of the torque in this ase is purely diagnosti beause the
disturbane signal does not interat in return with the orography (the model is linear).
It means that this model an explain how an initial torque along the rst axis TˆX1
produes a torque along the seond axis TˆX2 at a later stage, but it an not tell how
this seond torque an aet TˆX1 in return. Hene, we will always present TˆX1(t = 0)
resulting from the bakground ow only, and TˆX2(t = 1d). Note that TˆX2(t = 1d) is
essentially due to the disturbane eld sine the ontribution of the bakground ow to
it is small (see (17b)).
2.5 Model results and omparison with the omposites
2.5.1 Experimental setup
With the model desribed above, we analyzed the ases of the TP, the Rokies, and
the Andes. In latitude, we will enter our model at a latitude φr that is in between
the midlatitudes and the subtropis, with φr = +30
◦
N for the TP and the Rokies
and φr = −30
◦
S for the Andes. We will also assume that the atmosphere at rest is
isothermal (T0(z) = Tr = 285K), whih results in a mean density ρ0(z) = ρr exp(−z/H)
where H = RTr/g = 8340m and ρr = 1.24 kg m
−3
, and a mean potential temperature
θ0(z) = Tre
2z/7H
. From these parameters, it follows that the Brünt Väisälä frequeny
N = 1.83 · 10−2 s−1. This value is quite large ompared to standard tropospheri values,
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Massif ur Λ TˆX1(t = 0) T˜X1(D0) TˆX2 Tˆ
m
X2 ∆T˜X2
(m s−1) (10−3 s−1) (Ha) (Ha) (Ha) (Ha) (Ha)
Tibet −4. 5.2 63 72 −32.7 −24.9 −12.2
Rokies −5. 3.3 29 37 −19.8 −14.9 −19.7
Andes −5. 3.1 −12 −16 11.6 7.3 8.7
Tab. 2.4  Parameters ur and Λ used for the model simulations (see (9)), resulting
values of TˆX1(t = 0) ompared to T˜X1(D0), value of TˆX2(t = 1 d) simulated with the
omplete boundary ondition (olumn TˆX2), and with the modied boundary ondition
(20) (olumn TˆmX2, ompared to ∆T˜X2 from the omposites (Fig. 4a-)
(a) (b)
Fig. 8  (a)topography retained for the model run and (b)NCEP topography (meters
above sea level). The model topography is obtained by multiplying the T21-ltered
NCEP topography by α(λ)β(φ), where α(λ) (resp. β(φ)) is a funtion whose value is
1 in the interval [λ1;λ2] (resp. [φ1;φ2]) orresponding to the longitude (resp. latitude)
range in Table 2.1 ; 0 outside [λ1−15
◦;λ2+15
◦] (resp. [φ1−15
◦;φ2+15
◦]) ; and a smooth
onnetion is ensured by the use of an exponential taper ϕ(t) = exp(t2/(t2 − 1)).
but we have found that in our omposites the harateristi values for N are around
N = 1.5 · 10−2 s−1 between the surfae and 500hPa (not shown). This value is not too
far from the isothermal value onsidered in the model.
To dene the topography, we use the NCEP/NCAR topography ltered at the trun-
ation T21 and multiplied by a smooth plateau funtion (see details in the aption
of Fig. 8). This smoothing is onsistent with the fat that the omposite patterns in
Figs. 5-6-7 are dominated by large horizontal sales, with wavelengths around or larger
than 20◦ in longitude or latitude. To be onsistent, we also veried that the EMT series
are not muh aeted by this ltering (see Table (2.3)).
The bakground ow parameters, ur and Λ in (9), are adjusted to math the om-
posites of the zonal winds in Fig. 9 along the eastern ank of the massif onsidered. The
values of the wind are taken from the eastern anks beause the old surges develop
there. Note that the zonal wind in the omposites of Fig. 9 inlude the annual yle.
2.5.2 Evolution of the surfae elds and equatorial torques
For the TP, the low level wind onstant in (9) has been set to ur = −4m s
−1
,
whih gives a low-level bakground wind ug(φr, z = 0) = −3.46m s
−1
at 30◦N. This
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(a) (b) (c)
Fig. 9  (a)omposite of the zonal wind at 30◦N keyed on the 20 strongest positive
peaks of T˜TP,1 ; (b) same as (a) but for the omposite keyed on T˜R1 ; () omposite of
the zonal wind at 30◦S keyed on the 20 strongest negative peaks of T˜Ad1. The ontours
are every 10ms
−1
for positive (westerly) winds, at -3ms
−1
and -5ms
−1
for negative
(easterly) winds.
(a) (b)
Fig. 10  (a) Sea level pressure tendeny between time 0d and time +1d in the model
simulation for the Tibetan Plateau (ontours every 1 hPa, zero-ontour omitted) ; (b)
Surfae potential temperature tendeny between time 0d and time +1d in the model
simulation for the Tibetan Plateau (ontours every 1K, zero-ontour omitted)
value is oherent with the omposite low-level zonal wind veloities at 30◦N along the
Eastern ank of the TP shown in Fig. 9a. Still aording to Fig. 9a, we take for the
shear parameter Λ = 5.2 10−3 s−1, so the bakground zonal wind in the model is around
58m s−1 at 200hPa and 30◦N. Note also that with the orography in Fig. 8b, the low
level wind value ur = −4m s
−1
yields to a an equatorial mountain torque TˆTP1 = 63Ha
in the theoretial model (17a), that ompares with the peak omposite value of T˜TP1
in Fig. 4a (72Ha). A similar tuning of the ow parameters using the omposites for the
Rokies and the Andes in Figs. 9b leads to ur = −5m s
−1
for both and Λ = 3.3 10−3 s−1
for the Rokies and Λ = 3.1 10−3 s−1 for the Andes. From these setups it follows that
TˆR1 = 29Ha and TˆAd1 = −12Ha, again values that ompare reasonably well with those
in the omposites at D0 and whih are around 37Ha and −16Ha respetively (see also
Table 2.4 where all these results are summarized)
Figure 10 shows the disturbane surfae pressure and surfae temperature in the
theoretial model after 1 day of integration for the TP. The hoie of this 1-day interval
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(a) (b)
(c) (d)
Fig. 11  (a) and (b) : same as Fig. 10 but with the modied boundary ondition ; ()
tendeny of P˜S between lag D0 and D+1 in the omposite keyed on the 20 strongest
events on T˜TP1 (ontours every 1 hPa, zero-ontour omitted) ; (d) tendeny of T˜50m
between lag 0d and 1d in the omposite keyed on the 20 strongest events on T˜TP1
(ontours every 1K, zero-ontour omitted)
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(a) (b)
Fig. 12  (a) air temperature anomaly (K, thin ontours) at 32.5
◦
N at time +1d in
the model simulation. The thik blak line represents the model ground elevation. (b)
omposite of air temperature anomaly (relative to the limatology) 1d after after the
20 strongest peaks in T˜TP1
here and for the other mountains is motivated by the fat that in the omposites, the
anomalies on the eastern anks of the mountains develop on suh a time sale (Figs. 4a-
). On the eastern ank of the TP, the model predits a rise in surfae pressure of about
7 hPa and a drop in surfae temperature of about 7K (Fig. 10) both entered around
(105 − 110◦E, 30 − 35◦N) and that are reminisent of the struture obtained in the
omposite at lag D+2 in Figs. 5ef. However, to the west of the longitude λ = 95◦E, the
linear model predits a drop in surfae pressure and a rise in surfae temperature whih
are absent from the omposites.
For the Rokies and the Andes the results from the model have the same level
of realism when ompared to their orresponding omposites (not shown) : the model
predits a realisti large sale pressure inrease and a large sale temperature derease
to the east of the mountains, as well as hanges of the opposite sign to the west of the
mountains.
From the surfae pressure pattern in Fig. 10, and oming bak for instane to the
shemati piture in Fig. 1, it is lear that the interation between the TP and the ow
at that time yields to a negative torque along the seond equatorial axis. If we evaluate
it from the model by using (1b) we nd that TˆTP2(t = 1d) = −32Ha, and is largely
superior in amplitude when ompared to the fastest hange in T˜TP2 that ours in one
day in the omposite (∆T˜TP2 = T˜TP2(D+ 1)− T˜TP2(D0) = −12Ha in Fig. 4). For the
Andes and the Rokies, the disrepany is not as pronouned (see Table 2.4), providing
that we take into aount that in these two regions the old surges have started to
develop around D-1. This is learly apparent for the omposite of surfae Temperature
at D0 in Figs. 6d and 7d. As a result, and for these two massifs, the largest 1-day
hange in T˜2X is between D-1 and D0 (see Fig. 4). For the Rokies the model predits a
torque TˆR2 = −19.8Ha that orresponds to ∆T˜R2 = T˜R2(D0)− T˜R2(D− 1) = −19.7Ha.
For the Andes, as for the TP, the torque is overestimated : TˆAd2 = 11.6Ha whereas
∆T˜Ad2 = T˜Ad2(D0)− T˜Ad2(D− 1) = 8.7Ha.
60 Couple des Montagnes et vagues de froid
2.5.3 Results with a modied lower boundary ondition
The unrealisti surfae responses that our in the model to the west of the massifs
onsidered are due to the linear boundary ondition in (12), to the positive mountain
slope ∂λh west of the mountain rests, and to the zonally uniform low level wind ug(z =
0). In reality however, the region west of the rests of the mountains orresponds either to
very high altitudes, where the surfae wind is essentially positive aording to the zonal
wind omposite in Fig. 9, or to more moderate altitudes where the zonal wind omposite
is almost null near the ground (see again Fig. 9). These eets an be aounted for by
using the lower boundary ondition in (7b), with w′ = 0 and F ′ as in (18), but taking
Q′ suh that (7b) beomes(
∂t +
ur
a
∂λ
)
Φ′z −
Λ
a
∂Φ′
∂λ
= −
N2ur
a
Min
(
∂h
∂λ
, 0
)
. (20)
This orretion annihilates the foring when the slopes are positive, but does not modify
the torque TˆX1(t = 0) sine F
′
is not hanged and sine Q′ does not enter into the
momentum equation. This term ounterats the fat that the linear boundary ondition
(12) is unrealisti over the western slopes of the mountains (Fig. 10). From now on, the
boundary ondition (20) will be alled modied boundary ondition.
For the TP, the surfae patterns obtained in this ase (Fig. 11ab) are muh loser
to the omposites, essentially beause the model response is now almost null to the
west of 95◦E. To make the omparison between the model at day 1 and the evolution
in the omposites even more preise, Fig. 11d shows the dierene in the omposite
elds between D+1 and D0. This omparison shows that the rise in surfae pressure
of about 10hPa and the drop in surfae temperature of about 6K predited by the
model (Fig. 11ab) orresponds quite well to the variations during the rst day in the
omposite, whih are around 9hPa and 7K respetively (Fig. 11d). Note that in the
omposite, the maximum in surfae pressure and the minimum in surfae temperature
are slightly to the west and to the south of the ones predited by the model. However,
the extension of the surfae temperature signal as predited by the model orresponds
quite well with the omposite.
Another interesting property of the model is that it predits a dome of old air
trapped in the lower half of the troposphere over the eastern slopes of the mountains
(Fig. 12a). This vertial struture is also found in the zonal vertial setion from the
omposite in Fig. 12b. In this sense the model reprodues the well-known vertial stru-
ture of the temperature signals assoiated to the old surges (e.g. [Garreaud, 2001℄ and
refs. therein).
For the Rokies, Fig. 13 shows that the model has some skill in reproduing the initial
development of the old surges as observed in the omposites. It predits a temperature
drop of 6K (Fig. 13b) that only slightly exeeds the largest 1-day tendeny from the
omposites in Fig. 13d. The predition of the loation of the temperature signal is also
quite good, and the model predits a rise of 8hPa in the surfae pressure (Fig. 13a),
whih ompares with the value observed in the omposite (9hPa, see Fig. 13). Aor-
dingly, the signal on the seond EMT omponent (TˆR2(t = 1 day) = −14.9Ha) ompares
well with the largest 1-day T˜R2 tendeny in the omposite (∆T˜R2 = −19.7Ha, see also
Fig. 4b and Table (2.4)).
For the Andes, the model predits a 1-day temperature drop up to 5K in one day east
of the Andes (Fig. 14b), whih is also the value given by the omposite in Fig. 14d, the
loation of this temperature anomaly being well reprodued. For the surfae pressure,
the model (Fig. 14a) only aptures a part of the signal observed in the orresponding
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(a) (b)
(c) (d)
Fig. 13  Same as Fig. 11 but for the Rokies. The 1d dierenes in () and (d) are
between the omposites at D0 and D-1
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(a) (b)
(c) (d)
Fig. 14  Same as Fig. 13 but for the Andes
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omposite (Fig. 14), namely the part of the signal whih is onned to the eastern
ank of the mountains. There, the surfae pressure inrease in the model is near 10hPa
(Fig. 14a), whereas it is 8hPa in the omposite (Fig. 14). These last orrespondenes
explain that the seond EMT signal from the model (TˆAd2(1d) = 7.3Ha) ompares well
with the largest 1-day tendeny in the omposites (∆T˜Ad2 = 8.7Ha, see also Fig. 4
and Table (2.4)). The vertial struture of the old dome from the model (not shown)
is also similar to Fig. 7 from [Garreaud, 2000℄, whih shows the meridional and vertial
extension of the old domes assoiated to the south-amerian old surges.
2.6 Summary and disussion
The two omponents of the EMT assoiated with three major mountain massifs
(the TP, the Rokies and the Andes) have been analyzed in the NCEP reanalysis data.
When the rst equatorial axis is plaed at 90 degrees to the west of the massif and the
seond equatorial axis at the longitude of the enter of mass of the massif, the strong
signals on T˜X1 are followed one or two days later by strong signals of the opposite sign
on T˜X2 (Figs. 3 and 4). These regional ontributions partly explain why the global EMT
vetor rotates westward in the equatorial plane (Fig. 2). Their ontributions an add
up onstrutively to the ontribution of Antartia, whih is the major single ontribu-
tor to the global equatorial torque, and whose equatorial torque also rotates westward
(Fig. 3d).
Returning to the TP and the Rokies, the omposites of the surfae pressure elds in
Figs. 5 and 6 respetively show that a positive signal in T˜X1 is in general assoiated with
anomalies in surfae pressure loated poleward of the massif onsidered. As time evolves,
these anomalies shift along the eastern ank of the massif onsidered whih explains the
negative signal on T˜X2. This harateristi evolution of the surfae pressure also ours
around the Andes (Fig. 7), provided the sign of the equatorial torques is inverted (due
to the fat that the Andes are loated in the southern hemisphere). Interestingly, the
evolution of the surfae temperature and surfae pressure east of these three massifs is
very pronouned, and strongly reminisent of what ours during the old surges that
severely aet the weather to their eastern side.
From these observational results, we make two hypotheses : (i) the equatorial moun-
tain torques measure the dynamial foring of the old surges by the mountains, and
(ii) this dynamial foring is a substantial driver of the old surges.
To support these two hypotheses, we develop a mehanisti model for the old
surges that only ontains the basi ingredients needed to explain the above observa-
tions. For this purpose, we follow [Smith, 1984℄ and adapt the quasi-geostrophi f -plane
[Eady, 1949℄ model for barolini ow by introduing a mountain foring via a free-slip
lower boundary ondition, and by formulating this model on a sphere. It is then shown
that, in this framework, the free-slip boundary ondition is loally stritly equivalent
to a lateral fore (that is a fore whih is perpendiular to the surfae wind), and that
the amplitude of this lateral fore, given in (18), is onsistent with the mountain lift
fores given in [Smith, 1979℄. When the low-level bakground ow is easterly, this lift
fore results in a positive mountain torque TˆX1 (in the northern hemisphere) whih is
omparable to the one observed.
If we impose that at t = 0 the disturbane eld is null in this model, high pres-
sure and low temperature anomalies develop in one day along the eastern ank of the
massif. When the low level wind and the upper level shear orrespond to the values
observed at D0 in the omposites keyed on the peaks in T˜X1, the 1-day tendenies of
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the model responses in pressure and temperature are ompatible to the ones observed
in the omposites of the reanalysis data immediately after the peaks in T˜X1 (Figs. 11,
13 and 14). Note that from the surfae pressure anomalies predited by this mehanisti
model we an evaluate a tendeny on the torque along the seond axis TˆX2, whih is
also omparable in amplitude with the one observed (see Table 2.4). Note nevertheless
that as many other theoretial models for orographi ows (e.g. that of [Smith, 1984℄)
our model simplies onsiderably the basi setup and initial onditions. It is used here
mainly to show that mountain fores translating in EMTs that are about the amplitude
found in reality are strong enough to initiate old surges. A more realisti treatment of
the synopti systems that yields to the peaks in T˜X1 (i.e. the initial ondition in the
model) would ertainly improve our dynamial understanding of the life-yle of the
old surges.
As our results suggest that the existene of poleward mountain fores yields to old
surges in a linear barolini ontext, it needs to be put in perspetive with the other
explanations for the old surges that have been proposed in the past. In many aspets
they atually omplement them. Some theories attribute the lokwise displaement of
old surges to topographi Rossby or Kelvin waves (e.g. [Hsu, 1987, Compo et al., 1999℄
and refs. therein). Other theories attribute the equatorward propagation of the old
surges to nonlinear proesses, where the old advetion by the meridional wind is the
main ontributor. This interpretation is in good part supported by model and diagnosti
studies (e.g. [Sumi, 1983, Colle et Mass, 1995, Garreaud, 2000℄). All these theories for
the old surge propagation request the presene of a preexisting inversion near or below
the mountain top, and do not take into aount the bakground ow.
However, [Reason, 1994℄ has suggested that linear mehanisms and the eet of the
bakground ow are important to provide a large sale preonditioning of the old surges
at least over the Andes and TP. Our model, by taking into aount the interation of
the large sale bakground ow with the orography, follows this line of work. It explains
how the mountain foring an trigger the initial development of a old surge by building
up rapidly the dome of old air in whih low level orographially trapped sub-synopti
disturbanes an subsequently develop (Fig. 12a).
In the past studies about the equatorial AAM budget, it has been shown that the
evolution of the EAAM is largely dominated by the equivalent barotropi planetary
waves with zonal wavenumber s = 1, and that the mountain torque has a rather
small impat on these waves. On the ontrary the evolution of the mass term plays
an important role in the EAAM evolution assoiated with planetary barotropi waves
([Egger et Hoinka, 2002, Feldstein, 2006℄). In the present study, the fous is on regional
sales so we do not try to address this problem. The model used is in fat not adapted
to this purpose sine it is based on the anelasti approximation whih lters out the
equivalent barotropi waves, and whih has an AAM budget that does not ontain mass
terms (not shown). Another reason for not trying to address the response of the EAAM
to the Equatorial Torques is that the EAAM budget is not well losed in the reanalysis
data. It is thus extremely diult to establish where the EAAM anomalies produed by
regional EMTs are in fat redistributed. Even though our model results are only india-
tive in this respet, the antiyloni patterns developing eastward of the mountains and
produed by a positive TˆX1 in our model are likely to give a negative M2 and a small
M1. This piture hides the fat that in reality barotropi waves redistribute rapidly the
EAAM over the globe, making it diult to identify the impat of regional torques on
the global EAAM.
From a pratial viewpoint, these results address the signiane of mountain-
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indued lateral (or lift) fores for the regional weather and they indiate that one should
diagnose the equatorial omponents of the mountain torque and not only its axial om-
ponent (as it is done in [Brown, 2004℄ or in [Lott et al., 2005℄). In GCMs, there are
essentially two ways to modify these lift fores. One is very eient, and onsists in
modifying the elevation of the expliit model orography (yielding for instane to the
envelope orography in [Wallae et al., 1983℄). However, this solution is not ompletely
satisfatory sine it inreases the number of plaes that are below the ground in models.
An alternative solution onsists in parameterizing them as it was done here with our
term F ′ in (18) but distributing it over a nite depth. This depth ould be the depth
of the valleys in whih we onsider that the large-sale ow does not enter, to follow
the arguments in [Wallae et al., 1983℄ (see also Eq. (5) in [Lott, 1999℄). The fat that
this term F ′ an be signiant for the synopti weather in key regions of the limate
system stresses its potential signiane for oupled limate models. To illustrate this
importane, the study of [Kitoh, 2004℄ is very instrutive. It shows that in a state of
the art oupled model, the simulation of monsoon preipitations is very sensitive to the
large-sale mountain elevation. To support that these issues may well be important for
the monsoon preditions, it is also important to reall here that [Mailler et Lott, 2009℄
found that the signals on the Equatorial mountain torques due to the TP are followed
by inreased winter monsoon preipitation.
a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Chapitre 3
Plateau Tibétain et mousson d'hiver
Introdution : Mousson d'hiver et préipitations autour de
la Mer de Chine Méridionale
Les onséquenes des rues froides sur la onvetion tropiale en Mer de Chine Mé-
ridionale, en Malaisie et à Borneo ont été étudiées dès que susamment de données
de terrain ont été disponibles dans la région. Cela a été le as en partiulier à partir
de la ampagne de mesure internationale  Winter Monsoon Experiment (MONEX,
f. [Murakami, 1979, Houze et al., 1981℄), ave des observations renforées de déembre
1978 à février 1979 sur toute la zone onernée par les rues froides (du sud de la Sibérie
à Borneo, ave de nombreuses mesures en Chine de l'Est et en Mer de Chine Méridio-
nale). En préparation de ette ampagne, [Chang et al., 1979℄ ont étudié le ouplage
entre les rues froides et la onvetion en Mer de Chine Méridionale en déembre 1974,
proposant omme hypothèse à valider pendant MONEX un impat des vents générés par
les rues froides sur la onvetion en Mer de Chine Méridionale, l'air en provenane de la
Chine ontinentale se hargeant en humidité en passant sur une mer haude. Les rues
froides ayant été anormalement faibles et peu nombreuses pendant l'hiver 1978-1979, les
résultats de ette ampagne pour e qui onerne les rues froides ont été quelque peu dé-
evants mais ohérents ave ette hypothèse ([Lau et al., 1983℄). Celle-i a été onrmée
par l'étude de artes omposites sur une période de quatre hivers ([Chang et Lau, 1982℄).
Selon es études, ette anomalie positive de onvetion vient renforer les irulations
de Hadley et de Walker, e qui a une rétroation positive sur la rue froide elle-même.
[Slingo, 1998℄ a étudié es interations en se basant sur une simulation de 360 jours par
un modèle de irulation générale foré par une température de surfae limatologique,
ave un shéma de onvetion de Betts-Miller. À l'instar de [Chang et Lau, 1982℄, elle
onlut que les rues froides délenhent la onvetion sur la Mer de Chine Méridionale,
e qui intensie la irulation de Hadley puis le jet est-asiatique, avant d'avoir des eets
d'intensiation sur la onvetion dans le Paique-Est.
Plus réemment, des événements de très fortes préipitations durant les mois de
novembre et déembre dans les pays entourant la Mer de Chine Méridionale, en par-
tiulier le Vietnam et la Malaisie, ont motivé des études de as ([Juneng et al., 1986,
Yokoi et Matsumoto, 2009℄). Plusieurs fateurs sont importants pour l'analyse et la pré-
vision de es événements, en partiulier les rues froides est-asiatiques, l'osillation de
Madden-Julian, le diple de l'oéan indien et le vortex de Borneo ([Tangang et al., 2008℄).
Pour ertains événements, la ausalité entre la rue froide provenant du nord et l'événe-
ment de préipitation lui-même est bien établie ([Yokoi et Matsumoto, 2009, Tangang et al., 2008℄)
tandis que pour d'autres as les fateurs proprement tropiaux sont prédominants
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([Juneng et al., 1986℄). Dans la plupart des as, 'est l'interation du vent inident hu-
mide ave la topographie du Vietnam ou de la Malaisie qui amène les préipitations,
ave des umuls pouvant atteindre 1800mm en deux jours au Vietnam (événement du
2-3 novembre 1999, [Yokoi et Matsumoto, 2009℄). Dans des as très rares, l'advetion
de vortiité potentielle par les rues froides peut permettre la formation de typhons
à des latitudes équatoriales où la fore de Coriolis est presque inexistante, omme le
typhon Vamei, en déembre 2001, qui s'est formé à 1, 5◦N, ave une irulation qui
empiétait sur les deux hémisphères. Dans e as, 'est la vortiité potentielle advetée
depuis les subtropiques nord qui sert de support à la irulation ylonique du typhon
([Chang et al., 2003℄).
Ces études existantes sont basées sur des périodes de temps très ourtes (études
de as ou études aniennes limitées par la disponibilité de données et la apaité de
alul). De plus, bien souvent, les rues froides sont dénies par des ritères impliquant
le vent méridien au nord de la Mer de Chine Méridionale, un ritère déjà tropial,
et don ne permettent pas de onlure diretement à l'existene d'un impat diret
des moyennes latitudes sur les tropiques pendant es événements, enore moins à un
impat dynamique du Plateau Tibétain. L'artile suivant, rédigé en anglais et publié
dans Geophysial Researh Letters, a don deux objetifs :
- Démontrer statistiquement à l'aide de longue séries de données (29 ans) que l'im-
pat des moyennes latitudes sur la onvetion en Mer de Chine Méridionale est
signiatif
- Démontrer, en utilisant un indie purement dynamique et dépendant des phéno-
mènes de moyennes latitudes (essentiellement antiylone de Sibérie), que l'impat
dynamique du Plateau Tibétain sur la onvetion en Mer de Chine Méridionale
est important.
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Abstrat
Previous studies have shown (i) that the Tibetan plateau produes a signiant
fration of the two omponents of the Equatorial Mountain Torque (EMT) in winter,
(ii) that these torques are in part related to the East Asian old surges, and (iii) that
the old surges aet the onvetion over the maritime ontinent. We show here that
these relations are strong enough for the onvetion over the Equatorial South China
Sea to be assoiated with signiant signals on the two omponents of the EMT that an
preede by a few days and more the onvetion. These signals are assoiated to surfae
pressure and temperature patterns that are strongly reminisent of the East Asian old
surges. Our results therefore show that the Tibetan plateau ouple dynamially the
midlatitudes and the tropial region, and that the vetors of this dynamial oupling
are the old surges. This oupling also inuenes the onvetion over the northern Bay
of Bengal, mainland southeast Asia, and Indonesia.
3.1 Introdution
During the northern winter, the weather in eastern Asia, the South China Sea (SCS)
and the maritime ontinent is dominated by the winter monsoon, where the ative mon-
soon phase is haraterized by northerly low-level winds along the East Asian oasts
extending from Japan to the SCS. This monsoon is also assoiated to intense onvetive
events over the SCS and Borneo ([Houze et al., 1981, Murakami, 1980℄). The variabi-
lity of this monsoon has tropial and extratropial inuenes. It is modulated by the
major modes of the equatorial variability, like the El Niño Southern Osillation (see
[Chang et al., 2004℄) and the Madden-Julian osillation (MJO, [Ihikawa et Yasunari, 2006℄).
At shorter timesales, [Chang et al., 2005℄ have shown that the Borneo vortex inten-
sity and the old surges an be as important as the MJO in modulating this mon-
soon. For the old surges, this eet was also notied by [Chang et Lau, 1980℄ and
[Chang et al., 1979℄, who have shown that the old surges are followed by inreased
onvetion over the equatorial South China Sea (ESCS), while [Johnson et Priegnitz, 1986℄
have analyzed a partiular ase in De. 1978 of a old surge inuening the loud over
1
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over the SCS. These observational results have also been reprodued in GCM simula-
tions by [Slingo, 1998℄.
The old surges are an important fator of the winter variability along the eastern
slopes of at least three major mountain ranges : the omplex formed by the Himalayas
and the Tibetan plateau (For oniseness, this omplex will be named Tibetan plateau
in the following), the Andes and the Rokies ([Hsu et Wallae, 1985℄, [Garreaud, 2001℄).
In the ase of the East Asian old surges, they last 5 to 14 days, and a harateristi
duration for the strong events is 9 days ([Zhang et al., 1997℄). Statistial studies (e.g.
[Murakami, 1981b℄) as well as numerial simulations ([Murakami et Nakamura, 1983,
Nakamura et Murakami, 1983, Sumi, 1983℄) have shown that the orographi eets are
a ruial part of the East-Asian old surge dynamis. However, they did not onsider the
EMT signals assoiated to these transient phenomena, or their tropial impliations.
In mountain meteorology, it is quite ommon to measure the dynamial inuene of
mountains on the atmosphere by fores ([Davies et Phillips, 1985℄). In the midlatitudes
and for large mountain ranges, a good fration of these fores is due to the surfae
pressure patterns that are in geostrophi balane with the wind ([Smith, 1979℄). As this
proess an trigger barolini wave development and fore planetary sale waves, these
mountain fores need to be represented properly in the Numerial Weather Predition
models and the General Cirulation Models ([Lott, 1999℄)
If we adopt a planetary sale approah, whih is mandatory for massifs of the sale
of the Tibetan plateau, the Equatorial Atmospheri Angular Momentum budget (e.g.
[Feldstein, 2006℄) is a well losed framework to analyze these fores : if there is a positive
surfae pressure anomaly to the North of the Tibetan plateau, it yields a positive torque
(TM,1) along the equatorial axis of the Earth that rosses the Greenwih meridian.
A positive pressure anomaly to the East yields a negative torque (TM,2) along the
equatorial axis loated at 90
◦
E.
For the Tibetan plateau, [Egger et Hoinka, 2000, Egger et Hoinka, 2008℄ have shown
that this mountain range produes substantial signals in TM,1 and TM,2 that are in lead-
lag relationship (a signal in TM,1 being followed by a signal in TM,2 of the opposite sign).
As the old surges are assoiated with surfae pressure anomalies that travel from the
Northern ank of the Tibetan plateau and intensify on the eastern ank, we will show
that this relation between TM,1 and TM,2 is often related to the old surges (this was
only suggested in [Egger et Hoinka, 2008℄).
The objet of this letter is to show that the dynamial foring of the Tibetan plateau
on the East Asian winter monsoon is strong enough to have a diret impat on onvetion
over a major monsoon variability enter, the Equatorial South China Sea. To establish
this, we will show that the onvetive events over the ESCS are often preeded by a
few days by signiant signals on TM,1 and TM,2 ; we will also show that the vetors of
this relationship between the Tibetan plateau and the monsoon onvetion are the old
surges. Finally, we will show that the dynamial eet of the Tibetan plateau's EMT
on tropial onvetion is not limited to the ESCS, but also onerns the northern Bay
of Bengal, mainland southeast Asia, and Indonesia.
3.2 data and methods
To reveal that the onvetion over the ESCS is aeted by the EMT generated
by the Tibetan plateau, we will use the daily data of the temperature at the .995
sigma level, T50m, and of the surfae pressure, PS , both from the NCEP/NCAR rea-
nalysis ([Kalnay et al., 1996℄). To haraterize the onvetion, we will use the daily
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data of the Outgoing Longwave Radiation from the NOAA interpolated OLR dataset
([Liebmann et Smith, 1996℄), hereinafter OLR in the text or Rl in the Equations. From
both datasets, we will analyze the 29 years over whih they overlap (1979-2007).
As we are interested in the dynamis of the intraseasonal and synopti variations
of onvetion, these two datasets will be ltered in two steps. First the annual yle is
removed and seond a Lanzos high-pass lter ([Duhon, 1979℄) is applied to remove the
interannual variations. The half-power point of this lter is hosen at .005 cycles/day,
whih removes all the interannual variations but does not aet the IS and synopti
variations. The length of the lter weighting funtion is hosen at 601 days. In the
following, the resulting ltered series will be alled subseasonal and written T˜50m, P˜S
and R˜l.
To build an index of the onvetive ativity over the ESCS, we average the opposite
of R˜l over a setor ranging from 105
◦
E to 120◦E and from the equator to 15◦N, whih
largely dubs the ESCS,
I˜C = −
1
S
∫ 15◦N
0◦N
∫ 120◦E
105◦E
R˜l a
2 cosφdλdφ, (1)
where S is the surfae of the setor, λ is the longitude, φ the latitude, and a is the Earth
radius.
With this denition, positive values of I˜C orrespond to a low OLR, and negative
values of I˜C orrespond to a high OLR.
The two omponents of the EMT due to the Tibetan plateau are omputed following
[Feldstein, 2006℄ :
T˜M,1 = a
2
∫∫
φ,λ˜
PS(λ, φ)
(
− sinλ
∂Zs
∂φ
+ cos λ tan φ
∂Zs
∂λ
)
cosφdφdλ, (2)
T˜M,2 = a
2
∫∫
φ,λ˜
PS(λ, φ)
(
cos λ
∂Zs
∂φ
+ sinλ tanφ
∂Zs
∂λ
)
cosφdφdλ, (3)
where Zs is the surfae elevation. Note that the integrals in Eqs. (2) and (3) are restrited
to the setor [60◦E; 120◦E] × [15◦N; 55◦N] whih inludes all the Tibetan plateau and
the Himalayas.
As the Tibetan plateau is entered near the longitude 90◦E, a positive T˜M,1 results
from a positive South-North pressure gradient over the topography while a negative T˜M,2
is assoiated to a West-East positive pressure gradient. Note that positive West-East
pressure gradients also produe a positive polar torque T˜M,3 ([Lott et al., 2004℄).
The omposite maps and series of Figs.1 and 2 are built using the 20 strongest
positive peaks and the 20 strongest negative peaks of I˜C from November through Marh
(NDJFM) during the 1979-2007 period. Aording to [Zhang et al., 1997℄, we only selet
dates from November to Marh (NDJFM), these months being the most suitable to
study the East Asian winter monsoon and the old surges. A minimum separation of
20 days between two suessive peaks of I˜C has been imposed to ensure that suessive
events are statistially independent. This allows to use a Student t-test to evaluate the
ondene levels.
The minimum OLR values assoiated to the positive peaks of I˜C are very low (from
93 Wm−2 to 130 Wm−2), and orrespond to brightness temperatures from 201 K to
219 K. Aording to [Fu et al., 1990℄, it is very likely that these low values are due to
deep onvetion.
The time lags are expressed in days relative to the peaks in I˜C : D0 is the day when
I˜C peaks and D-3 is three days before.
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Fig. 1  (a)Composite series of T˜M,1 (blak solid) and T˜M,2 (gray solid) keyed on I˜C .
Units for the torques are in Hadley : 1H = 1018 kg m2 s−2. The dotted lines orrespond
to the 99% signiane level for T˜M,1 (blak) and T˜M,2 (gray). (b) same as (a) but for
the IS T˜M,1 and T˜M,2. The onvetion events retained for (b) are the same as for (a).
3.3 Equatorial torques due to the Tibetan plateau
The omposites of the subseasonal series T˜M,1 and T˜M,2 keyed on the onvetion
index, I˜C , are shown in Fig.1(a)). In it we an see that there is a signiant positive
anomaly in T˜M,1 from D-6 to D-2 whih peaks at D-5. After this peak in T˜M,1, Fig.1(a)
shows that T˜M,2 beomes negative, and this lasts from D-4 to D0.
To haraterize more preisely the timesales over whih the onvetion over the
ESCS and the torques are related, it is notieable in Fig.1(a) that the peaks in T˜M,1
and T˜M,2 are signiant during 5 days, and thereafter return to zero in around 5 days.
These rather slow variations therefore have harateristi periods around 20 days (from
peak to peak), whih means that they an be extrated by the [Blakmon, 1976℄ low-
pass lter that separates the high frequenies (periods below 10 days)from the low
frequenies (periods above 10 days). Hereinafter, the resulting low-pass ltered series
will be referred to as intraseasonal (IS). It is important to emphasize here that the
IS series of T˜M,1, T˜M,2, and I˜C apture around 60% of the variane of the unltered
series TM,1, TM,2, and IC with annual yle substrated. As expeted, both IS T˜M,1 and
IS T˜M,2 have strong signals a few days before the onvetive events (Fig.1(b)), with a
signiant positive signal on the Greenwih omponent (T˜M,1) peaking at D-5, followed
by a negative signal on T˜M,2 peaking at D-2. This suession of a positive signal on the
IS T˜M,1 and of a negative signal on the IS T˜M,2 is for us the evidene that the Tibetan
plateau often applies a strong dynamial foring to the air masses during the week that
preedes onvetion over the ESCS.
3.4 Composites of the temperature and surfae pressure
elds before the onvetive events over the ESCS
The omposite maps of the IS P˜S and of the IS T˜50m during the week before the
onvetion peaks are in Figs.2(a,,e,g) and (b,d,f,h) respetively. At D-6, a signiant
high pressure anomaly is forming with maximum value around 3.5 hPa in southern
Siberia (Fig.2(a)). At the same time, a low temperature anomaly, with minimum value
around 3 K, is extending from southern Siberia to the Korean Peninsula (Fig.2(b)). The
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Fig. 2  Composites of the IS P˜S (hPa) and of the IS T˜50m (K) keyed on I˜C . Contour
interval : 0.5 hPa (a,,e,g), 0.5 K (b,d,f,h) ; positive values, light solid ; negative values,
light dotted ; 99% ondene, shaded, ontinental ontours, heavy solid. The days are
ounted from the loal extremum of I˜C (see text for details)
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following days (Fig.2() to 2(h)), these anomalies in P˜S and T˜50m extend in size and gain
in signiane : at D-4, the high pressure anomaly is signiant over southern Siberia,
Mongolia and Northeastern China, whih reates the peak of the IS T˜M,1 at that time
(Fig.1(b)). At the same time, the temperature anomaly beomes signiant over most
of the eastern China (Fig. 2(d)).
At D-2, the high pressure has moved southeastward along the slopes of the Tibetan
plateau (Fig.2(e)), giving rise to the negative peak on T˜M,2 observed on Fig.1(b). At
the same time, the temperature is dropping over all eastern China, the East China Sea
and southern Japan (Fig.2(f)). It is important to emphasize here that this pattern is
typial of the East Asian old surges (see Fig.7 of [Zhang et al., 1997℄).
The IS surfae patterns assoiated with heavy wintertime onvetive events over the
ESCS are in Figs. 2(g) and 2(h) respetively. The IS surfae pressure at D0 (Fig.2(g)) is
haraterized by a large positive anomaly with maximal value around 2.5 hPa, entered
at 30
◦
N and overing the Eastern China and down to the Northern oast of the SCS. It
almost oinides with a old anomaly with maximal value around 2 K (Fig.2(g)). Again,
it is important to note that this assoiation of a high pressure and low temperature ano-
malies over eastern China and the northern oast of the SCS is strongly reminisent of
the signals observed near the end of the life yle of the old surges ([Zhang et al., 1997℄).
This shows that there is a very signiant link between onvetion in the ESCS and the
ourrene of a old surge 2 to 4 days before.
During all this evolution, a low pressure anomaly seems to be moving eastward in
the tropis, from the Indian oean at D-6 and D-4 to the Philippines and the Western
Pai at D-2 and D0. This evolution may be related to the MJO, whih is also known
to inuene onvetion over the ESCS in winter ([Ihikawa et Yasunari, 2006℄). This
suggests that it is the ombination of large sale tropial anomalies traveling eastward
and of the anomalies oming from the midlatitudes and related to the Tibetan plateau
that results in intense onvetion over the ESCS.
3.5 Case study, and inuene over other tropial regions
3.5.1 A strong onvetive event in November 1990
To show the signiane of our results for individual meteorologial events, we next
analyze a partiular ase. It orresponds to the week before 14 November 1990, a date
for whih the OLR is below 120 Wm−2 over the north of the ESCS, whih denotes the
presene of deep onvetive tropial louds aording to [Fu et al., 1990℄. This event is
also the third strongest peak of I˜C in the period we study.
The days before the onvetion peaks, we an see on Fig.3 that there is a strong signal
on T˜M,1 from D-7 to D-5, followed by a strong signal on T˜M,2 from D-5 to D-3 (here strong
means more than 3 times larger than the standard deviations in eah series). To hara-
terize that a old surge also develops during this period, we follow [Zhang et al., 1997℄
and average the surfae temperature over the setor [112.5◦E; 117.5◦E]× [25◦N; 30◦N].
In Fig.3(b) we see that this quantity has dereased by 12 K, whih is twie the 6 K
threshold proposed by [Zhang et al., 1997℄ to haraterize old surges. Aording to
[Zhang et al., 1997℄, there is also a threshold on sea level pressure over southern Siberia
whih is largely met in our ase. This shows that, in this example, the evolutions of
T˜M,1 and T˜M,2 are assoiated to a very strong old surge, the latter ourring 4 days
before the onvetion peaks. We an also note on Fig.3 that the signals in the EMT
omponents and the averaged surfae temperature last several days, in agreement with
the time sales of the IS omposites in Fig.1(b).
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Fig. 3  (a) T˜M,1 and T˜M,2 and (b) average of T˜50m in the setor [112.5
◦E; 117.5◦E] ×
[25◦N; 30◦N]. The time axis for (a) and (b) is in days relative to 14 November 1990
(Blak arrow).
3.5.2 Composites keyed on the Himalayan Equatorial Torque
In setions 3.3 and 3.4, we have analyzed the omposites of the EMT omponents
as well as of P˜S and T˜50m keyed on the OLR in the ESCS. To strengthen the results
found in these setions, we now proeed the other way round and build omposites of
the OLR keyed on the EMT omponents.
Figure 4(a) shows the omposite of R˜l averaged over the ESCS keyed on minus the
IS T˜M,2 and on the IS T˜M,1. This omposite shows that the OLR over the ESCS reahes
a very signiant minimum 2 to 4 days after a minimum in the intraseasonal T˜M,2. This
positive 2-4 day lag is in agreement with the negative 2-day lag observed between I˜C
and T˜M,2 in Fig.1(b). Figure 4(a) also shows that the OLR over the ESCS reahes a
signiant minimum 4 to 8 days days after a maximum in the intraseasonal T˜M,1, whih
is oherent with the negative 5-day lag observed between I˜C and T˜M,1 in Fig.1(b).
Figure 4(b) shows all the regions over whih the omposite of R˜l keyed on the IS T˜M,1
has a signiant negative peak (at the 99% signiane level) between D+2 and D+10.
This inludes the SCS (not only the ESCS), but also the Bay of Bengal, northeastern
India, most of the Mainland Southeast Asia, the Philippines, and Indonesia. The lag
ranges between D+2 and D+8 depending on the regions, with a typial value of D+4
over the Bay of Bengal and Indonesia, D+6 over the ESCS and D+8 over the Philippines.
3.6 Conlusion
The analyses presented in this paper reveal that the winter monsoon onvetive
events over the ESCS are often preeded by large signals in both omponents of the
EMT due to the Tibetan plateau. These signals in the two omponents of the EMT
are in lead-lag quadrature, and are assoiated with high surfae pressure anomalies
traveling from southern Siberia to the SCS within a week. The surfae pressure and
surfae temperature patterns responsible for these relations between the EMTs and the
ESCS onvetion resemble the orresponding signals produed by the East Asian old
surges.
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Fig. 4  (a) Composite series of the ESCS average OLR keyed on the IS T˜M,1 (blak,
solid) and on minus the IS T˜M,2 (gray, solid) and orresponding 99% signiane levels
(dotted). (b) zones over whih the OLR omposite keyed on the IS T˜M,1 has a signiant
minimum at the 99% level between D+2 and D+9, and lag at whih this minimum is
reahed (gray levels, in days after the peak of T˜M,1, see legend-box)
To orroborate that the old surges are in fat the vetors of these dynamial re-
lations between the Tibetan plateau and the ESCS onvetion and to show that these
relations are signiant for the real weather, we have also analyzed one partiular event
haraterized by very strong onvetion over the ESCS. This onvetive event is pree-
ded by strong signals on the EMT omponents, and by a strong old surge over southeast
China.
We have also found that the dynamial inuene of the Tibetan plateau on tropial
onvetion is not limited to the ESCS : other regions suh as the Bay of Bengal, Indo-
nesia, and the north of the SCS have onvetion peaks in the days following the EMT
events at the Tibetan plateau.
Our results suggest that the EMT aets the onset and the break of the winter
monsoon ative phases. They have some preditive interest in the sense that the signals
on the torques preede by a few days and more these on the onvetion. From a more
theoretial point of view, our results are related to the fat that the orography triggers lee
antiylones. As there is a large body of theoretial literature in mountain meteorology
related to the development of lee ylones (see for instane [Smith, 1979℄), we will need to
hek if these theories an be adapted to our ases in order to understand our statistial
results from a theoretial point of view.
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Chapitre 4
Utilisation du modèle de irulation
générale LMDz
Nous avons vu aux hapitres 2 et 3 l'impat signiatif de TTP1 sur le délenhe-
ment des rues froides en extrême-orient ainsi que sur la onvetion en Mer de Chine
Méridionale dans le adre de la mousson d'hiver. Il est don important de vérier que
ette relation entre le forçage dynamique par le Plateau tibétain et les rues froides
est orretement représentée dans LMDz, puisque e forçage dynamique semble être un
élément important de la dynamique de la mousson d'hiver. Si 'est le as, il sera possible
d'utiliser LMDz pour tester l'impat sur ette dynamique de l'orographie sous-maille.
LMDz a déjà été utilisé ave suès pour l'étude de l'impat du ouple polaire des
montagnes sur la irulation atmosphérique. La fore d'une telle approhe réside dans le
fait que le bilan de moment angulaire polaire de LMDz est bien fermé, ontrairement à
elui des réanalyses. LMDz a don permis, dans le as du ouple polaire des montagnes,
de omprendre préisément les eets de TM3 sur la irulation atmosphérique via le
moment angulaire de l'atmosphère ([Lott et al., 2005℄). Nous examinerons la possibilité
de reproduire une telle approhe dans le as du ouple équatorial des montagnes.
La version de LMDz utilisée ii est la version 4, dérite dans [Hourdin et al., 2006℄,
ave une résolution de 3,75
◦
en longitude, 2,5
◦
en latitude et 19 niveaux vertiaux
entre 1004 hPa et 3, 9 hPa. Le modèle de irulation générale a été foré par des valeurs
limatologiques de température de surfae de l'oéan et une répartition limatologique
de la glae de mer, une onguration forée pour laquelle la limatologie de LMDz est
réaliste ([Lott, 1999℄). Toutes les simulations sont réalisées sur une durée de trente ans.
Dans la suite de e hapitre, les sorties utilisées sont des moyennes journalières an de
ne pas onsidérer le yle diurne (étudié, par exemple, par [De Viron et al., 2005℄).
4.1 traitement de l'orographie sous-maille dans LMDz
4.1.1 Dénition des paramètres de l'orographie sous-maille
La topographie dans LMDz est obtenue à partir des données de topographie US
Navy à résolution 0◦10′, soit une maille d'environ environ 18 km de té à l'équateur
(voir annexe A pour une omparaison de e jeu de données ave un jeu de données à
résolution plus ne). Les mailles du modèle LMDz dans la onguration utilisée sont
de 3, 75◦ × 2, 5◦. Pour adapter la résolution de es données d'altitude à elle de LMDz,
il faut don eetuer un traitement statistique des données présentes à l'intérieur de
haque maille. La grandeur la plus importante à grande éhelle est l'altitude moyenne
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Fig. 4.1  Topographie (haînes de montagne grisées) à l'intérieur d'une maille de LMDz
(traits gras), et axes privilégiés de ette topographie dénie par les axes prinipaux du
tenseur H (4.1)
de la maille (moyenne des altitudes de tous les points situés à l'intérieur de la maille) :
'est elle qui détermine l'impat de la topographie dans la partie dite  dynamique  du
modèle LMDz. Mais les reliefs sous-maille ont également un impat sur la irulation de
l'atmosphère qu'il onvient de paramétriser dans la partie dite  physique  du modèle.
Notons hij l'altitude des diérents points pour lesquels on dispose de l'altitude à l'in-
térieur d'une maille donnée du modèle, et introduisons un système loal de oordonées
artésiennes (le té de la maille étant très petit devant le rayon terrestre, la maille peut
être onsidérée omme retangulaire), où x varie selon la longitude et y varie selon la
latitude (Fig. 4.1).
On alule alors la variane de la hauteur hij , notée µ. Les autres paramètres sont
donnés par la diagonalisation de la matrie symétrique suivante (tenseur des orrélations
de la pente) :
H =

〈(
∂h
∂x
)2
ij
〉 〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉
〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉 〈(
∂h
∂y
)2
ij
〉
 , (4.1)
où les dérivées
(
∂h
∂x
)
ij
et
(
∂h
∂x
)
ij
sont estimées par diérene symétrique :(
∂h
∂x
)
ij
=
hi+1,j − hi−1,j
2δx
,
(
∂h
∂y
)
ij
=
hi,j+1 − hi,j−1
2δy
(4.2)
Les axes prinipaux du tenseur H sont l'axe x′ selon lequel les variations de la pente
sont maximales, et l'axe y′ selon lequel elles sont minimales, dénissant ainsi les axes
privilégiés de la topographie dans la maille (Fig. 4.1).
Les paramètres pertinents pour dérire l'orographie sous-maille sont alors l'angle θ
entre l'axe x et l'axe x′ (déni à π près), le fateur d'anisotropie γ et le paramètre de
pente σ dénis par
γ2 =
〈
∂h
∂x′
2
〉
〈
∂h
∂y′
2
〉 ≤ 1, et (4.3)
σ2 =
〈
∂h
∂x′
2〉
. (4.4)
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Paramètre signiation
z¯ moyenne de l'orographie
µ éart-type de l'orographie
θ axe prinipal de l'orographie
γ rapport d'aspet de l'orographie
σ paramètre de pente de l'orographie
zmin altitude minimale de la maille
zmax altitude maximale de la maille
Tab. 4.1  Paramètres dérivant l'orographie sous-maille dans LMDz
([Lott et Miller, 1997, Lott, 1999℄)
σ2 est la plus grande valeur propre de H et γ2 est le quotient entre la plus petite
et la plus grande valeur propre. L'orographie est d'autant plus anisotrope que γ est
prohe de 0 (mais dans la version atuelle de LMDz, il existe probablement un biais
sur l'anisotropie des montagnes des moyennes et hautes latitudes : voir annexe A).
Deux autres paramètres sont utilisés pour la paramétrisation physique : les altitudes
maximales et minimales atteintes sur la maille, zmin et zmax ([Lott, 1999℄). Tous les
paramètres de l'orographie sous-maille, rappelés dans le tableau 4.1, sont moyennés sur
une maille et les 8 mailles adjaentes à des ns de lissage.
4.1.2 valeurs des paramètres de l'orographie sous-maille sur la région
asiatique
Les valeurs des prinipaux paramètres sont représentées sur la Fig. 4.2, où l'on
onstate en partiulier que l'endroit où l'altitude moyenne z¯ est la plus forte (le Pla-
teau tibétain à proprement parler, entre 30
◦
N et 35
◦
N, Fig. 4.2a), ne oïnide pas ave
l'endroit où les paramètres aratérisant l'importane de l'orographie sous-maille, µ,
zmax − zmin et σ, sont les plus élevés (sur les massifs montagneux qui bordent le Pla-
teau : Himalaya au sud, Pamir et Karakoram à l'ouest, Kunlun, Tienshan et dans une
moindre mesure Altaï au nord, Fig. 4.2b-d). Sur es zones montagneuses, la dénivella-
tion maximale zmax − zmin atteint ou dépasse 5000m, et le paramètre de pente atteint
environ 2,5%. Cette dernière valeur permet de onstater que es paramètres dérivent
l'orographie à l'éhelle du jeu de données utilisé en entrée, 10 à 20 kilomètres, et pas à
l'éhelle des pentes montagneuses (quelques entaines de mètres à quelques kilomètres),
éhelle pour laquelle le paramètre de pente atteindrait des pentes de l'ordre de 10 à 20%
voir plus, typiques des zones de montagnes (voir Fig. A.2). Par ailleurs, zmax − zmin et
µ semblent vérier une relation linéaire empirique zmax − zmin ≃ 5µ (Fig. 4.2b,), e
qui orrespond aux aluls lassiques de l'orographie d'enveloppe par une relation de
proportionnalité du type zmax = z¯ + 2µ ([Wallae et al., 1983℄).
Le fateur d'anisotropie γ dans LMDz (Fig. 4.2e) est généralement faible sur les
zones de grandes plaines (Sibérie), mais ette situation est sans doute une onséquene
d'un biais géométrique pour le alul des paramètres d'orographie aux hautes latitudes
(annexe A). Sur les zones montagneuses au ontraire, la topographie tend à être repré-
sentée dans le modèle omme relativement isotrope, ave des paramètres d'anisotropie
généralement supérieurs à 0,6. Vu es valeurs de γ, le nombre cos2 θ représentant la
normale à l'orientation dominante des haînes de montagnes doit être interprété ave
prudene. Pour cos2 θ > 12 , l'orientation des haînes de montagnes peut être onsidé-
rée omme étant essentiellement nord-sud (zones brunes), est-ouest si cos2 θ < 12 (voir
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(a) (b)
() (d)
(e) (f)
Fig. 4.2  paramètres de l'orographie sous-maille dans LMDz : (a) orographie moyenne
de la maille (z¯, m) ; (b) éart-type de l'orographie sur la maille (µ, m) ; () éart entre
l'altitude maximale et l'altitude minimale de la maille (zmax − zmin, m) ; (d) paramètre
de pente (σ, sans dimension) ; (e) anisotropie (γ, sans dimension) ; et (f), orientation de
l'orographie sur la maille (cos2 θ)
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Fig. 4.1). Le paramètre d'orientation est représenté uniquement là où γ < 0, 7, 'est
à dire là où le tenseur H possède une orientation préférentielle bien déterminée. On
observe alors que l'orientation est assez mal dénie sur les montagnes asiatiques, ave
toutefois une orientation préférentielle selon un axe est-ouest sur l'Himalaya, le Tienshan
et l'Altaï, et selon un axe nord-sud sur le Pamir.
4.2 Fores dues à l'orographie sous-maille
4.2.1 Dénition
Ce sont les paramètres réapitulés au tableau 4.1 et représentés gure 4.2 ainsi que
le prol vertial de vent et de température qui sont utilisés pour paramétriser les fores
appliquées par l'orographie sous-maille. Ces fores sont de trois types dans LMDz :
- Les fores dues au déferlement des ondes de gravité émises par l'interation entre
le ux des basses ouhes et la topographie ([Lott et Miller, 1997℄). Ces fores
s'appliquent en grande partie dans les basses ouhes du modèle (entre 1 000hPa
et 500hPa) mais une partie des ondes de gravité se propagent jusque dans la
stratosphère, où elles ont un impat important sur la irulation.
- Les fores dues à la diérene entre le volume réel des montagnes, que l'on peut
aluler à partir de l'orographie moyenne z¯, et leur volume  apparent  du point
de vue de l'éoulement de grande éhelle, supérieur au volume réel à ause de
l'air stagnant dans les vallées qui ne partiipe pas au ux de grand éhelle. Cet
eet génère des fores qui sont essentiellement des fores de portanes orientées
à droite du vent dans les basses ouhes (dans l'hémisphère nord). Elles sont
appliquées exlusivement dans les ouhes du modèle qui intersetent l'orographie
sous-maille, soit entre 1 000hPa et 500hPa essentiellement ([Lott, 1999℄).
- Les fores dues à la paramétrisation de la ouhe limite planétaire dans LMDz
([Laval et al., 1981, Coindreau et al., 2007℄), via l'augmentation de la longueur de
rugosité induite par l'orographie sous-maille. Cet eet se traduit par d'importantes
fores en sens ontraire à l'éoulement dans les plus basses ouhes du modèle.
Les fores dues à la ouhe limite et au déferlement d'ondes de gravité sont essentiel-
lement des fores de traînée, opposées au vent des basses ouhes, tandis que les fores
dues à la diérene entre le volume apparent des montagnes et leur volume réel sont
en grande partie des fores de portane, orientées vers la droite de l'éoulement dans
les basses ouhes (dans l'hémisphère nord). Toutes es fores s'appliquent aux basses
ouhes, sauf elles dues au déferlement des ondes de gravité qui agissent en partie à
la tropopause et dans l'atmosphère moyenne, où elles ont un impat important. Dans
la suite, suivant [Lott, 1999℄, nous ramènerons es fores à la ontrainte orrespondante
au niveau du sol (en Pa).
4.2.2 Climatologie
En janvier, la ontrainte due aux fores de portanes est de l'ordre de 0,6Pa sur le
Plateau tibétain et les haînes qui l'entourent, orientée vers le sud (Fig. 4.3a). Cette
ontrainte est du même ordre de grandeur que elle observée sur les Roheuses par
[Lott, 1999℄. Des ontraintes signiatives sont également appliquées dans l'extrême-
orient russe, perpendiulairement au ux qui soue du nord dans les basses ouhes. La
variabilité du veteur des ontraintes pour le mois de janvier (Fig. 4.3) est de l'ordre
de 0,5Pa sur les zones montagneuses (Plateau tibétain, Japon, extrême-orient russe).
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(a) (b)
() (d)
Fig. 4.3  (a) veteur des ontraintes dû à la paramétrisation des fores de portanes,
limatologie pour le mois de janvier dans LMDz (Pa) ; (b) omme (a) pour le mois de
juillet ; () éart-type du veteur des ontraintes dû à la paramétrisation des fores de
portanes, mois de janvier (Pa) ; et (d), omme () pour le mois de juillet
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(a) (b)
() (d)
Fig. 4.4  (a) veteur des ontraintes dû à la paramétrisation du déferlement des ondes
de gravité, limatologie pour le mois de janvier dans LMDz (Pa) ; (b) omme (a) pour
le mois de juillet ; () éart-type du veteur des ontraintes dû à la paramétrisation du
déferlement des ondes de gravité, mois de janvier (Pa) ; et (d), omme () pour le mois
de juillet
Au mois de juillet, la valeur limatologique du veteur des ontraintes dû aux fores
de portane est faible sur la majeure partie du ontinent (Fig. 4.3b). Toutefois, la varia-
bilité reste presque aussi forte que durant la saison hivernale (Fig. 4.3d). Sur ette zone,
la valeur limatologique et la variane des ontraintes dues au déferlement des ondes de
gravité sont plus faibles que elles dues aux fores de portane (Fig. 4.4). Cela ne signie
pas forément que l'impat dynamique de es fores est moins important que elui des
fores de portane, puisqu'une partie des ontraintes dues aux ondes de gravité s'ap-
plique dans la stratosphère. Toutefois, e résultat montre que, pour les basses ouhes
dans le modèle LMDz, les fores de portane dues au piégeage d'air par la topographie
sont plus importantes que les fores de traînée dues au déferlement des ondes de gravité.
Le yle saisonnier des ontraintes de portane au nord de la longitude 90
◦
E (lon-
gitude entrale du Plateau Tibétain) est très marqué (Fig. 4.5a), ave d'importantes
ontraintes vers le sud durant les mois d'hiver, maximales de novembre à mars. Ces
fores de portane sont plus fortes dans trois régions orrespondant aux zones ayant
une forte orographie sous-maille sur la bande de longitudes onsidérée : la zone de l'Hi-
malaya, autour de 30
◦
N, le Kunlun autour de 37,5
◦
N et les monts Altaï autour de 50
◦
N
(voir arte : Fig. 1.5). Chaun de es trois pis est aompagné d'une variabilité impor-
tante (Fig. 4.5b). Cette variabilité persiste durant les mois d'été entre 40
◦
N et 45
◦
N.
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(a) (b)
Fig. 4.5  (a) Cyle annuel de la omposante méridienne du veteur des ontraintes
dues à la paramétrisation des fores de portanes dans LMDz (Pa), moyennée entre
85
◦
E et 95
◦
E, et (b), yle annuel de l'éart-type du veteur des ontraintes dues à la
paramétrisation des fores de portanes dans LMDz (Pa), moyenné entre 85
◦
E et 95
◦
E
4.2.3 Eet des fores appliquées par l'orographie sous-maille en Asie
sur l'onde planétaire stationnaire
Pour analyser l'eet sur la irulation moyenne de es fores appliquées par l'oro-
graphie sous-maille, il est possible d'utiliser LMDz en annulant artiiellement les pa-
ramètres de l'orographie sous-maille sur une une zone ouvrant largement le Plateau
tibétain. Dans ette zone, entre 20
◦
N et 60
◦
N et entre 60
◦
E et 110
◦
E, l'orographie
moyenne z¯ reste inhangée mais les paramètres dérivant l'orographie de petite éhelle
sont modiés de la manière suivante :
σ = µ = 0 et
zmin = zmax = z¯,
les paramètres dérivant l'orientation de l'orographie sous-maille (γ, θ) restant inhan-
gés
1
. Cela revient à onsidérer toutes les mailles omme étant des plateaux sans to-
pographie de petite éhelle, surélevés de façon que l'orographie de grande éhelle qui
intervient dans la partie  dynamique  du ode soit inhangée. An d'éviter des varia-
tions brutales, ette ontrainte est relâhée sur une zone tampon de 15
◦
en latitude et en
latitude (Fig. 4.6). Hors du seteur [5◦N; 75◦N]× [45◦E; 125◦E], les paramètres d'orogra-
phie sous-maille sont don égaux à la valeur qu'ils ont habituellement dans LMDz. Tous
les autres paramètres du modèle (température de surfae, glae de mer et.) sont égaux
à eux hoisis lors de la préédente simulation. Il s'agit don d'une simulation où seule
l'orographie sous-maille au voisinage du Plateau tibétain est modiée. Les prinipaux
paramètres d'orographie résultant de ette transformation sont représentés Fig. 4.7. La
simulation de trente ans eetuée ave l'orographie sous-maille représentée Fig. 4.7 sera
appelée simulation nosso, la simulation eetuée ave les paramètres de référene sera
appelée  simulation de référene .
[Lott, 1999℄ ayant montré que l'impat des fores de portane dues à l'orographie
sous-maille sur la représentation de l'onde stationnaire planétaire est important, nous
1
les paramètres d'orientation n'ont auun impat là où σ = µ = zmin − zmax = 0, ar la paramétri-
sation de l'orographie sous-maille n'y est pas délenhée
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Fig. 4.6  zones à orographie sous-maille annulée (dans le adre entral) et réduite
(entre le adre entral et le adre extérieur) pour la simulation nosso
(a) (b)
Fig. 4.7  (a) amplitude de l'orographie sous-maille (zmin−zmax, m) ; et (b), éart-type
de l'orographie sous-maille (µ, m) pour la simulation nosso
86 Utilisation du modèle de irulation générale LMDz
géopotentiel à 200 hPa vent zonal à 200 hPa
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Fig. 4.8  géopotentiel à 200hPa (olonne de gauhe) et vent zonal à 200hPa (olonne
de droite) pour la simulation de référene (première ligne), la réanalyse NCEP (deuxième
ligne) et la simulation nosso (troisième ligne)
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(a) (b)
Fig. 4.9  (a) Eet de l'orographie sous-maille sur la région du Plateau tibétain sur
l'onde stationnaire planétaire : (a) eet sur le géopotentiel, Φref − Φnosso à 200hPa, et
(b), eet sur le vent zonal, uref − unosso à 200hPa
nous intéresserons tout d'abord à la limatologie en hiver (DJF) du géopotentiel et du
vent zonal à 200 hPa dans la simulation nosso, en la omparant ave elles observées
dans la simulation de référene et dans les données de réanalyse NCEP (Fig. 4.8). On
observe que le hamp de géopotentiel à 200 hPa simulé par LMDz dans la simulation
nosso (Fig. 4.8e) semble légèrement plus prohe de elui observé dans les réanalyses
(Fig. 4.8) que elui simulé par la simulation de référene (Fig. 4.8a) : l'onde planétaire
stationnaire semble légèrement exagérée dans la simulation de référene, e qui n'est
pas le as dans la simulation nosso. Si l'on analyse maintenant le hamp de vent zonal à
200 hPa, on obtient un résultat analogue : le ourant-jet est-asiatique atteint 80m s−1 au
sud du Japon dans la simulation de référene (Fig. 4.8b), une valeur supérieure à elle
observée dans la même zone dans la réanalyse NCEP (Fig. 4.8d) et dans la simulation
nosso (entre 70 et 80ms−1, voir Fig. 4.8f).
De façon surprenante, la limatologie de l'onde stationnaire à 200 hPa obtenue en
annulant artiiellement l'eet de l'orographie sous-maille dans la région voisine du
Plateau tibétain (simulation nosso) semble don plus réaliste que elle obtenue dans la
simulation de référene. Ce résultat surprenant ne doit toutefois pas être surinterprété :
pour pouvoir l'exploiter en vue d'une éventuelle modiation de la paramétrisation
des fores appliquées par l'orographie sous-maille, il faut réaliser d'autres simulations
ave LMDz en annulant séletivement les diérentes ontributions de l'orographie sous-
maille : portane, traînée et eet de la rugosité sur le shéma de ouhe limite, an
de omprendre quelle est la ause de l'amélioration, réelle ou apparente, apportée par
l'annulation des paramètres de l'orographie sous-maille sur une région déterminée, elle
où ils sont les plus forts à l'éhelle globale.
Si l'on examine plus préisément la diérene entre l'onde planétaire stationnaire
dans la simulation de référene et elle dans la simulation nosso, on observe que l'eet
de l'orographie sous-maille sur la limatologie du géopotentiel à 200hPa dans LMDz
(Fig. 4.9a) se traduit essentiellement par une redistribution de masse des latitudes sub-
tropiales vers les hautes latitudes, modulée par un motif de nombre d'onde 3. Cette
redistribution des masses se traduit par une diminution du gradient méridien de géopo-
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tentiel aux moyennes latitudes, qui entraîne un vent zonal plus faible dans la simulation
de référene que dans la simulation nosso aux moyennes latitudes, au nord du Plateau
tibétain et dans le Paique nord. Cette redistribution des masses entraîne au ontraire
une augmentation du gradient de géopotentiel dans les subtropiques, qui se traduit par
un renforement du jet est-asiatique, du sud du Plateau tibétain à la ligne de hange-
ment de date (Fig. 4.9b).
Intéressons-nous maintenant à l'impat de l'orographie sous-maille sur les signaux
limatologiques observés en surfae pour les mêmes mois (DJF). On observe un biais
négatif de la pression de surfae dans la simulation de référene (Fig. 4.10a) sur la
majeure partie du Paique nord, l'Atlantique nord et les moyennes latitudes en Eurasie,
et un biais positif sur le nord de la Sibérie ainsi que sur toutes les zones d'altitude élevée
(mais ela peut être dû à des diérenes entre LMDz et NCEP dans la représentation
de z¯). Ces diérenes atteignent 8hPa sur le nord-ouest du Paique et le nord de
la Sibérie, e qui orrespond à une anomalie très signiative. Sur la température de
surfae (Fig. 4.10), la simulation de référene présente d'importants biais par rapport
à la réanalyse NCEP, un biais froid étant observé sur toutes les masses ontinentales de
l'hémisphère nord, dépassant 4K sur une partie de la Sibérie et 8K sur la région des
Grands Las, en Amérique du nord.
Les biais de pression de surfae dans la simulation nosso (Fig. 4.10b) sont égale-
ment importants, tandis que les biais de température de surfae sont nettement plus
faibles, ne dépassant 2K que sur des régions peu étendues (Fig. 4.10d). La diérene
entre la pression de surfae dans la simulation de référene et la pression de surfae
dans la simulation nosso (Fig. 4.11) fait apparaître une forte anomalie négative dans
le Paique nord et une anomalie positive présentant trois maxima, sur le nord de la
Sibérie, les Roheuses et à l'est du Groënland, similaire à la diérene de géopotentiel à
200hPa (Fig. 4.9a) : la réponse limatologique au forçage par le topographie sous-maille
se traduit par une anomalie de géopotentiel en grande partie barotrope. En surfae
omme en altitude, la suppression totale de l'orographie sous-maille sur la région voi-
sine du Plateau tibétain semble également réduire ertains biais de LMDz onernant
la température de surfae, le vent zonal et le géopotentiel à 200hPa.
4.3 Couple des montagnes et vagues de froid dans LMDz
Une approhe possible pour quantier les eets du Plateau tibétain dans LMDz
et vérier leur bonne prise en ompte est de réaliser une étude exatement similaire à
elle mise en ÷uvre au hapitre 2 an de pouvoir omparer les résultats obtenus ave la
simulation de référene eetuée ave LMDz à eux obtenus ave la réanalyse NCEP. Les
notations utilisées ii sont elles du hapitre 2, et en partiulier les grandeurs surmontées
d'un tilde ( ·˜ ) sont débarassées de leur yle annuel. Reprenant la méthodologie du
hapitre 2, nous examinerons des omposites de pression de surfae, de température de
surfae et des deux omposantes du ouple équatorial exeré par le Plateau Tibétain
sur l'atmosphère, indexés sur T˜TP1.
Les omposites de T˜TP1 et T˜TP2 indexés sur T˜TP1 sont représentés Fig. 4.12, où l'on
peut onstater que que le omportement des deux omposantes du ouple des montagnes
dans LMDz est similaire à elui observé dans NCEP (Fig.4a p.47). Le pi de T˜TP1 dure
environ 3 jours et son intensité (75Ha) est très prohe de elle observée dans les données
de réanalyse NCEP (72Ha) : l'intensité des pis les plus importants de T˜TP1 est très
omparable entre LMDz et NCEP. De même, la prinipale aratéristique du omposite
de T˜TP2 indexé sur T˜TP1 est reproduite par LMDz : les pis positifs de T˜TP1 sont
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(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Fig. 4.10  (a) erreur limatologique de la pression de surfae de la simulation de
référene pour les mois d'hiver (DJF) par rapport la réanalyse NCEP ; (b) omme (a)
mais pour la simulation nosso ; () erreur limatologique de la température au sol de la
simulation de référene pour les mois d'hiver (DJF) par rapport à la réanalyse NCEP ;
(d) omme () mais pour la simulation nosso
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Fig. 4.11  diérene entre la pression de surfae limatologique pour la simulation de
référene et elle sans orographie sous-maille sur le Plateau Tibétain (hPa), pour les
mois d'hiver (DJF)
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Fig. 4.12  Composites de T˜TP1 (gris, trait plein) et T˜TP2 (noir, trait plein) indexé sur
les 20 plus forts pis positifs de T˜TP1, et niveaux de signiativité à 99% orrespondants
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Fig. 4.13  Composites de l'anomalie de pression de surfae (a,,e,g) et de température
de surfae (b,d,f,h) pour les 20 plus forts pis de T˜TP1, à J-2 (a,b), J0 (,d), J+2 (e,f)
and J+4 (g,h) ; niveau de onane à 99% (zones grisées ou de ouleur). L'éart entre
les ontours est de 2 hPa pour les pressions de surfae, 2K pour les températures. Les
ontours à 0hPa et 0K sont omis.
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Fig. 4.14  Comme gure 4.13 mais pour les données de la réanalyse NCEP/NCAR
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préédés par des pis positifs de T˜TP2 et suivis par des pis négatifs de T˜TP2. LMDz
reproduit don bien les aspets les plus fondamentaux de l'évolution de T˜TP1 et T˜TP2.
Les omposites de température et de pression de surfae indexés sur les pis de
T˜TP1 dans LMDz sont représentés Fig. 4.13, ainsi que les omposites équivalents dans
les données de la réanalyse NCEP (Fig. 4.14). La omparaison entre es deux gures
montre que la représentation dans LMDz des situations météorologiques assoiées aux
pis de T˜TP1 est bonne. Deux jours avant les pis de T˜TP1, on observe dans LMDz
à l'ouest du Plateau tibétain une anomalie positive de pression de surfae (14hPa)
aompagnée d'une anomalie négative de température de surfae de 6K (Fig. 4.13ab),
similaire à e qui est observé dans le omposite réalisé ave les sorties de la réanalyse
NCEP (Fig. 4.14ab). À J0, jour du pi de T˜TP1, on observe une forte anomalie positive
de pression de surfae au nord du Plateau tibétain, d'une intensité maximale de 16hPa,
se prolongeant de la Mer Caspienne à l'extrême-orient russe (Fig. 4.13). Cette anomalie
est assoiée à une anomalie froide d'environ 8K au entre de la Sibérie (Fig. 4.13d),
situation analogue à e qui est observé dans la réanalyse (Fig. 4.14d). La situation à
J+2 se ompare également très favorablement entre LMDz et NCEP, partiulièrement
au voisinage du Plateau tibétain. Dans les deux as, les anomalies de température et de
pression de surfae se déplaent massivement vers l'est de la Chine, ave un maximum
très prononé de la pression de surfae autour de (105◦E; 30◦N), de l'ordre de 7hPa
dans les deux as, aompagné par une anomalie froide de 6K en surfae (Figs. 4.13ef
et 4.14ef). Quatre jours après le pi de T˜TP1, l'anomalie négative de température (6K)
est signiative sur la Chine du sud, le nord de la péninsule indohinoise et de la Mer de
Chine Méridionale, tandis que l'anomalie positive de pression de surfae atteint 4 hPa,
et est signiative sur toute la péninsule indohinoise et une partie importande de la
Mer de Chine Méridionale.
4.4 Impat de l'orographie sous-maille sur les vagues de
froid
Maintenant que nous avons onstaté que les vagues de froid et leur lien ave T˜TP1
sont réalistes dans LMDz, on peut appliquer la même méthode qu'en 4.3 aux sorties de la
simulation nosso an de déterminer si l'orographie sous-maille a un impat signiatif
sur es vagues de froid. On observe que les signaux préédant le pi de T˜TP1 sont
similaires dans la simulation nosso à e qu'ils sont dans la simulation de référene, ave
toutefois une anomalie positive de pression de surfae à J-2 sur la Sibérie, moins intense
et plus étendue dans la simulation nosso (Figs. 4.13a et 4.15a). La situation à J0, jour
du pi de T˜TP1 est également très similaire entre la simulation nosso (Figs. 4.13d)
et la simulation de référene (Figs. 4.13d), ave toutefois l'apparition d'une anomalie
négative de pression de surfae au large du Japon, qui n'est pas enore signiative à
99% à e stade. À J+2, la situation météorologique au voisinage du Plateau tibétain
est toujours similaire entre la simulation nosso et la simulation de référene, aussi bien
pour l'anomalie de pression de surfae (Figs. 4.13e et 4.15e) que pour l'anomalie de
température (Figs. 4.13f et 4.15f). En revanhe, on observe dans la simulation nosso
le développement d'une forte anomalie de basse pression, maximale sur le Japon et
se prolongeant jusqu'à l'Indonésie, ette dépression étant présente mais beauoup plus
faible dans la simulation de référene faite ave LMDz (Fig. 4.13f), et dans la réanalyse
(Fig. 4.14f).
C'est quatre jours après le pi de T˜TP1 que les diérenes sont maximales : en
eet, la rue froide, bien développée à e stade dans la simulation de référene ave des
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Fig. 4.15  Comme gure 4.13 mais pour la simulation nosso
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anomalies de température et de pression de surfae de 4K et 6 hPa respetivement, a
pratiquement disparu de la simulation nosso : l'anomalie de pression de surfae n'est
plus signiative sur le sud de la Chine ni sur la Mer de Chine Méridionale, et l'anomalie
de température de surfae n'atteint plus que 2K et est dispersée sur une zone beauoup
plus vaste que elle qu'elle ouvre dans la simulation de référene. Ces résultats semblent
don indiquer que l'orographie sous-maille joue un rle important en partiulier dans la
phase terminale des rues froides, quand elles-i atteignent les latitudes tropiales.
Il est intéressant d'analyser l'évolution des ontraintes appliquées par l'orographie
sous-maille pendant ette séquene dans la simulation de référene an de tenter de
déterminer le méanisme par lequel passe l'inuene de l'orographie sous-maille sur les
rues froides (Fig. 4.16). Sur ette gure, on voit que les ontraintes appliquées par
l'orographie sous-maille sont pointées vers l'intérieur de l'anomalie de température, et
par onséquent tendent à empêher son étalement. Ces fores sont d'une amplitude
susante pour inuener signiativement l'éoulement (une ontrainte de 0.5Pa or-
respond à une aélération du ux barotrope de 5ms−1 en un jour), et en partiulier
pour empêher la diusion de l'anomalie froide vers l'est, et empêher qu'elle ne puisse
franhir les haînes de montagnes de la péninsule indohinoise. Dans le modèle las-
sique de l'interation entre un antiylone et la ouhe limite atmosphérique (voir par
exemple [Holton, 2004℄), la fore appliquée par la ouhe limite atmosphérique (fore
de frottement) s'oppose à la vitesse dans les basses ouhes, engendrant via la fore de
Coriolis un vent agéostrophique qui tend à desendre le gradient de pression, et don
à diminuer l'intensité de l'antiylone (phénomène de spin down). Dans le as qui nous
intéresse (Fig. 4.16), à ause de l'impat de la fore de portane, les fores dans la ouhe
limite sont au ontraire orientées vers l'intérieur de l'antiylone, et don le méanisme
préédent, qui onduit à la dispersion de l'anomalie antiylonique, devient inopérant
e qui pourrait expliquer pourquoi l'antiylone froid peut persister.
Les fores appliquées par l'orographie sous-maille sont don suseptibles de per-
mettre le maintien du dme froid assoié à la rue froide et ela de manière reprodu-
tible statistiquement puisque les omposites de rues froides simulés sans orographie
sous-maille sur la région du Plateau Tibétain montrent une rapide dispersion de la
rue froide quatre jours après le pi de T˜TP1 (Fig. 4.15gh), alors que la rue froide
persiste fortement lorsque l'orographie sous-maille est prise en ompte (4.13gh). Ce ré-
sultat onrme l'étude de [Chen et Dell'Osso, 1987℄, qui a montré sur un as d'étude
atypique (rue froide printanière très aetée par les phénomènes humides) l'importane
de l'orographie sous-maille (en partiulier sur la péninsule indohinoise).
4.5 Le bilan de moment angulaire de l'atmosphère dans
LMDz
Les équations suivantes sont les équations du bilan de moment angulaire dans LMDz,
telles que nous les utiliserons dans e hapitre.
dM1
dt
= ΩMr2 + TM1 + Tf1 + Ts1, (4.5a)
dM2
dt
= −ΩMr1 + TM2 + Tf2 + Ts2. (4.5b)
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(a) (b)
Fig. 4.16  (a) Anomalie de témpérature à J+2 (K, ontours), ave les zones signia-
tives à 99% (grisées), et ontraintes liées à l'orographie sous-maille (somme des fores
de portane, de traînée et de fores dues à la diusion dans la ouhe limite), en Pa ; et
(b), omme (a) à J+4.
On notera également Tt i les omposantes du ouple total subi par l'atmosphère :
Tt1 = TM1 + Tf1 + Ts1, (4.6a)
Tt2 = TM2 + Tf2 + Ts2. (4.6b)
Les notations utilisées sont les mêmes que elles des équations (1.9a)-(1.9b) p. 32. Le
ouple de frition
−→
T f orrespond au ouple appliqué par le shéma de ouhe limite
dans LMDz, le ouple dû à l'orographie sous-maille,
−→
T s omprend une partie due aux
ondes de gravité (orrespondant à
−→
T gw dans (1.9a)-(1.9b)), et une partie due aux fores
de portane générées par l'orographie sous-maille. Par rapport aux équations (1.9a)-
(1.9b), les termes ΩMr2 et −ΩMr1 ont été passés au membre de droite an de reprendre
la forme hoisie par [Feldstein, 2006℄, qui a réalisé une étude du bilan de moment angu-
laire équatorial dans la réanalyse NCEP analogue à elle que nous allons présenter pour
LMDz. Le alul des intégrales vertiales qui interviennent dans le bilan de moment
angulaire (pour dénir le vent barotrope et les ontraintes dues aux paramétrisations
physiques d'orographie sous-maille et de ouhe limite) est eetué en utilisant les ni-
veaux vertiaux du modèle
2
, e qui réduit les erreurs numériques par rapport au as
où le alul est fait en utilisant des données interpolées sur des surfaes de pression
onstante, omme 'est le as ave les données de réanalyse ([Egger et al., 2007℄).
Pour tester la lture du bilan de moment angulaire dans LMDz sur les deux axes
équatoriaux, nous suivons [Feldstein, 2006℄ et omparons les deux membres de 4.5a),
en les régressant sur le membre de gauhe
dM1
dt (Fig. 4.17a). On observe que le om-
portement statistique de
dM1
dt est le même que elui observé dans la réanalyse NCEP
(Fig. 2 de [Feldstein, 2006℄), ave une périodiité de 8-10 jours ohérente ave les résul-
tats de [Bell, 1994℄. La valeur maximale de 20Ha dans Fig. 4.17a orrespond également
2
Ces niveaux, dits  surfaes σ  sont les surfaes où la oordonnée vertiale interne du modèle, σ,
est onstante. Près du sol, es surfaes sont parallèles à la topographie, et elles sont perpendiulaires
au gradient de pression (don essentiellement horizontales) dans les hautes ouhes du modèle.
4.5 Le bilan de moment angulaire de l'atmosphère dans LMDz 97
-20 -10 0 10 20
-20
-10
0
10
20
30
-20 -10 0 10 20
-20
-10
0
10
20
30
(a) (b)
Fig. 4.17  (a) régressions des deux membres de (4.5a) indexés sur le membre de gauhe
dM1
dt :
dM1
dt (gris), et ΩMr2+Tt1 (trait mixte double) ; et (b) régressions des deux membres
de (4.5b) indexés sur le membre de gauhe
dM2
dt :
dM2
dt (gris), et −ΩMr1+Tt2 (trait mixte
double). L'axe des absisses est le délai (en jours), l'axe des ordonnées est en Ha.
aux résultats de [Feldstein, 2006℄. Ce bon aord montre en partiulier que l'onde de
période 8-12 jours qui domine la dynamique du moment angulaire équatorial dans l'at-
mosphère est orretement représentée dans LMDz. On observe également que pour les
deux axes, la orrespondane entre les deux membres de l'équation de bilan de moment
angulaire est très bonne, les diérenes entre les deux membres étant statistiquement
très faibles (Fig. 4.17a,b), alors que [Feldstein, 2006℄ avait onstaté d'importantes in-
ohérenes entre les deux membres dans la réanalyse NCEP. [Feldstein, 2006℄ propose
omme une expliation possible de la mauvaise fermeture du bilan de moment angu-
laire dans la réanalyse NCEP la résolution temporelle insusante due à l'utilisation
de données moyennées quotidiennement, une hypothèse onfortée par l'amélioration de
l'aord entre les deux membres des équations de bilan quand un ltre passe-bas leur
est appliqué. Toutefois, le bon aord entre les deux membres de (4.5a)-(4.5b) dans la -
gure 4.17 montre qu'une résolution temporelle d'un jour pour l'évaluation des diérents
termes des équations de bilan n'empêhe pas la reprodution d'un bilan de moment an-
gulaire réaliste. Ce résultat est partiulièrement intéressant puisque [Egger et al., 2007℄
ont indiqué qu'à e jour auun modèle de irulation générale apable de fermer les
trois omposantes du bilan de moment angulaire de l'atmosphère n'a été exhibé. LMDz
semble prohe de et objetif (voir [De Viron et al., 2005℄ pour une analyse du bilan de
moment angulaire équatorial pour les périodiités diurnes et semi-diurnes dans LMDz).
La omparaison des gures 4.17a et 4.17b montre d'autre part que les omportements
de
dM1
dt et
dM2
dt sont remarquablement similaires, à la fois pour leur valeur maximale et
leur évolution temporelle. La similitude entre les ourbes de régression pour les deux
omposantes est surprenante si l'on tient ompte du fait que la irulation atmosphé-
rique n'est pas axisymmétrique, en partiulier à ause de la distribution omplexe des
oéans et des montagnes à la surfae de la Terre.
La gure 4.18a montre que les pis de
dM1
dt sont assoiés à des pis d'amplitude
équivalente de ΩMr2, et à des signaux signiatifs mais d'intensité plus faible sur Tt1
(Fig. 4.18a). On observe également (Fig. 4.18b) que les pis de
dM2
dt sont assoiés à des
pis d'amplitude équivalente de −ΩMr1, et à un signal plus faible sur Tt2. Les variations
du moment angulaire équatorial de l'atmosphère sont don orrélées au terme de rotation
−
−→
Ω ×
−→
M r plus qu'au ouple
−→
T t qui s'applique à l'atmosphère.
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Fig. 4.18  (a) régressions des prinipaux termes de (4.5a) indexés sur le membre de
gauhe
dM1
dt :
dM1
dt (gris), ouple total appliqué à l'atmosphère Tt1 (tireté) et ; et ΩMr2
(mixte), et (b) régressions des prinipaux termes de (4.5b) indexés sur le membre de
gauhe
dM2
dt :
dM2
dt (gris), Tt1 (tireté) et −ΩMr1 (mixte). L'axe des absisses est le délai
(en jours), l'axe des ordonnées est en Ha.
i = 1 i = 2
dMi
dt 18 23
−
(−→
Ω ×
−→
M r
)
i
65 54
TMi 55 42
Tfi 8,7 6,9
Tsi 13 13
Tt i 63 51
−
(−→
Ω ×
−→
M r
)
i
+ Tt i 21 23
Tab. 4.2  éart-type des diérents termes de (4.5a)-(4.5b) dans LMDz, en Ha, ave
−
(−→
Ω ×
−→
M r
)
1
= ΩMr2 et −
(−→
Ω ×
−→
M r
)
2
= −ΩMr1
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Fig. 4.19  régressions des prinipaux termes de (4.5a) indexés sur le membre de gauhe
TM1 :
dM1
dt (gris), ouple des montagnes TM1 (pointillés), ouple total appliqué à l'at-
mosphère Tt1 (tireté) et ΩMr2 (mixte)
Si l'on examine l'évolution des diérents termes de (4.5a) indexés sur TM1 (Fig. 4.19,
voir aussi Fig. 6 de [Egger et Hoinka, 2002℄), la aratéristique la plus frappante du bilan
de moment angulaire est la ompensation entre ΩMr2 et Tt1. Ces deux termes ont des
éarts-types omparables (voir Tab. 4.2) et une forte antiorrélation (-0.91), de sorte
que la faiblesse de la variabilité de
dM1
dt par rapport aux variabilités des termes du
membre de droite s'explique prinipalement par la ompensation entre Tt1 et ΩMr2. En
d'autres termes, quand TM1 est fort, il tend à être ompensé presque exatement par
ΩMr2 de sorte que l'eet résultant sur
dM1
dt est faible
3
, une situation déjà dérite par
[Egger et Hoinka, 2002℄ et [Feldstein, 2006℄. Cette ompensation se produit également
entre Tt2 et −ΩMr1, voir Tab. 4.2. Une bonne fermeture du bilan de moment angulaire
néessite don une estimation préise de Tt1, don de TM1, la prinipale ontribution à
Tt1, aussi bien que de Mr2 (et termes analogues dans (4.5b)).
Nous avons maintenant vérié que les eets des pis de TTP1 sur la irulation
atmosphérique en extrême-orient sont représentés orretement dans LMDz (setion
4.3) et que le bilan de moment angulaire équatorial dans LMDz est orretement fermé,
e qui n'est pas le as dans la réanalyse NCEP utilisée au Chap. 2. Il est don possible
d'utiliser LMDz pour aratériser l'impat sur le bilan de moment angulaire équatorial
d'événements sur TTP1 du type de eux que nous avons étudiés aux hapitres 2 et 3.
4.6 Impat sur le bilan de moment angulaire équatorial des
événements de ouple équatorial des montagnes appli-
qués le Plateau tibétain
Tandis que (4.5a) suggère que les événements positifs sur TTP1 pourraient se traduire
par un signal du même signe sur
dM1
dt , la gure 4.18 montre qu'une telle orrélation ne va
pas de soi. Pour quantier l'eet de TTP1 sur
dM1
dt , représentons l'évolution des diérents
termes de (4.5a) indexés ette fois sur TTP1 (Fig. 4.20). Il est visible sur ette gure
3
Les orrélations pour les diérents termes ne tendent pas systématiquement vers 0 pour ∆t→ ±∞
à ause de la projetion du yle annuel sur TM1
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Fig. 4.20  régressions des prinipaux termes de (4.5b) indexés sur le ouple du Plateau
tibétain TTP1 :
dM1
dt (gris), TTP1 (trait n), TM1 (pointillé), Tt1 (tireté) et −ΩMr1
(mixte). L'axe des absisses est le délai (en jours), l'axe des ordonnées est en Ha.
que, de façon similaire à e qui se produit pour les jours où TM1 est anormalement fort
(Fig. 4.18), l'événement sur le ouple des montagnes est ompensé presque exatement
par un signal égal et opposé sur ΩMr2, et que, par onséquent, auun eet signiatif
n'est observé sur
dM1
dt . Cette onstatation amène de nouvelles questions pour lesquelles
l'utilisation de LMDz peut être utile :
1. Par quel méanisme se fait la ompensation entre TTP1 and ΩMr2 ? Peut-on tes-
ter l'hypothèse de [Egger et Hoinka, 2002℄ selon laquelle le prinipal méanisme
pour ette ompensation est l'exlusion du volume oupé par les montagnes dans
l'expression intégrale de Mr2 (expliation passive) ?
2. TTP1 est-il ompensé par des ontributions essentiellement loales à ΩMr2 ou, au
ontraire, par des signaux distribués au niveau global ?
3. Comme il n'y a pas de réation (ou destrution) nette de moment angulaire at-
mosphérique suite aux événements sur TTP1, est-il possible de déterminer si la
distribution spatiale du moment angulaire atmosphérique M1 se modie durant
e type d'événements ?
Pour répondre à es questions, onstruisons les moments angulaires de vent et de
masse par unité de surfae à partir des expressions intégrales du moment angulaire de
l'atmosphère (p. 32) :
µr1 = −
a
g
∫ ps
0
(u sinφ cos λ− v sinλ)dp, (4.7)
µr2 = −
a
g
∫ ps
0
(u sinφ sinλ+ v cos λ)dp, (4.8)
µΩ1 = −
Ωa2
g
ps sinφ cosφ cos λ, (4.9)
µΩ2 = −
Ωa2
g
ps sinφ cosφ sinλ. (4.10)
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Fig. 4.21  (a) µ˜
(r)
r2 (intervalle entre les ontours, 3 10
10 kg s−1, ontour 0 omis), les zones
grisées sont elles pour lesquelles la orrélation est inférieure à −0, 1 ou supérieure à
0, 1 ; et (b), f(φ) (trait plein), et fˆ(φ) (trait tireté), en Ha, en fontion de la latitude φ
(en radians). Les valeurs indiquées orrespondent aux intégrales partielles de f(φ) pour
haun des intervalles où elle est de signe onstant, de sorte que 2ΩM˜
(r)
2r =
∫ pi
2
φ=−pi
2
f(φ)dφ
est la somme de es valeurs.
Ces quantités nous permettent de réérire le moment angulaire de vent et le moment
angulaire de masse sous la forme :
Mri =
∫∫
λ,φ
µria
2 cosφdλdφ, i = 1,2, et
MΩi =
∫∫
λ,φ
µΩia
2 cosφdλdφ, i = 1,2.
Dénissons également µ1 = µr1+ µΩ1 et µ2 = µr2+ µΩ2, et introduisons les régressions
de µ˜r2 et de
deµ1
dt sur T˜TP1 :
µ˜
(r)
r2 (λ, φ) =
〈µ˜r2(λ, φ, t) · T˜TP1(t)〉t
〈T˜TP1(t)2〉
1
2
, (4.11)
et
(
deµ1
dt
)(r)
(λ, φ), déni de la même façon. Pour aluler les niveaux de signiativité,
nous utiliserons le fait que les temps aratéristiques de déorrélation de T˜TP1, µ˜r2
et
deµ1
dt sont de deux à trois jours. De façon très prudente, deux réalisations séparées
par une dizaine de jours peuvent être onsidérées omme indépendantes de sorte qu'on
a au minimum 1 000 réalisations indépendantes (une simulation de LMDz sur trente
ans ontient 10 800 jours). Le seuil de signiativité à 99% est alors atteint pour une
orrélation de 0,08 (Eq. (8.7) de [Von Storh et Zwiers, 1999℄).
La gure 4.21a montre la répartition de µ˜
(r)
r2 . On voit notamment que des signaux
importants sur µ
(r)
r2 sont présents en Sibérie et au voisinage du Plateau tibétain. Ces
signaux peuvent s'expliquer en onsidérant que l'anomalie de forte pression de surfae
assoiée à T˜TP1 à J0 (Fig. 4.21a) est assoiée à une anomalie antiylonique du vent
barotrope entrée sur la Sibérie. C'est ette anomalie antiylonique du vent barotrope
qui génère un vent d'est sur le Plateau tibétain et un vent d'ouest sur le nord et l'ouest
de la Sibérie, expliquant le signal observé gure 4.21a. Comme la ompensation entre
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les anomalies positives et négatives est importante, l'origine exate du signal négatif
observé dans les séries de 2Ωµr2 reste peu laire. Pour lever ette inertitude, on peut
tout d'abord s'intéresser à l'intégrale zonale
f(φ) = 2Ωa2 cosφ
∫ 2pi
λ=0
µ˜
(r)
r2 (λ, φ)dλ, (4.12)
onstruite de sorte que
∫ pi
2
φ=−pi
2
f(φ)dφ = 2ΩM˜
(r)
2r , où M˜
(r)
2r =
〈fMr2(t) · eTTP1(t)〉t
〈eTTP1(t)2〉
1
2
. Cette
intégrale permet de visualiser quantitativement la ompensation entre les signaux pro-
venant des diérentes bandes de latitude. La ourbe représentative de f(φ) est montrée
Fig. 4.21b. Le pi négatif de f(φ) au nord de 56◦N n'est pas omplètement ompensé
par l'anomalie positive sur la région du Plateau tibétain (28 − 56◦N) : la ontribution
totale des latitudes au nord de 28◦N à 2ΩM˜r2 est de 46.9Ha−63.1Ha = −16.2Ha. Une
autre ontribution signiative à 2ΩM˜r2 vient des latitudes tropiales et subtropiales
entre 45◦S et 28◦N (−13.9Ha). La somme de es deux ontributions importantes ave
la faible ontribution positive des hautes latitudes de l'hémisphère sud (3.2Ha) amène
à un total de -26.8Ha pour 2ΩM˜
(r)
r2 , e qui est ohérent ave la valeur de 42Ha du
minimum observé Fig. 4.20, si l'on prend en ompte le fait que les artes de orrélations
ont été onstruites après soustration du yle annuel, qui ontribue pour plus de 10Ha
à la valeur de 2ΩMr2 (Fig. 4.20).
Une expliation possible de l'anomalie négative de 2ΩM˜r2 durant un événement
positif sur T˜TP1 est suggérée dans [Egger et Hoinka, 2002℄, et onsiste à remarquer que,
suite à l'altitude élevée du sol dans la région du Plateau tibétain où les vents d'est
souent, l'anomalie positive de 2ΩM˜r2 engendrée par ette anomalie de vent agit sur
une tranhe d'atmosphère d'une épaisseur de 700 hPa ou moins, alors que l'anomalie de
vent d'ouest sur la Sibérie, assoiée au signal négatif 2Ωµ˜r2, agit sur l'épaisseur totale
de l'atmosphère. Pour tester ette hypothèse, introduisons la fontion
fˆ(φ) = 2Ωa2 cosφ
∫ 2pi
λ=0
1013.5 hPa
ps
µ˜
(r)
r2 (λ, φ)dλ, (4.13)
qui indique omment serait modiée f(φ) si et eet topographique était ignoré en
remplaçant µ˜r2 par µ˜r2
1013.5 hPa
ps
dans (4.12), e qui est une façon simpliée d'inlure
artiiellement le volume situé sous les montagnes dans le alul de M˜r2. L'eet de ette
modiation est montré Fig. 4.21b (ourbe tiretée) : omme on pouvait s'y attendre,
le pi positif de fˆ(φ) est plus fort que elui de f(φ), e qui fait passer la valeur du
pi négatif de 2ΩM˜
(r)
r2 de −26.8Ha à −22.7Ha. L'eet du  volume manquant sous les
montagnes  semble don ontribuer à environ 15% de la valeur totale de 2ΩM˜r2, mais
ne pas pouvoir rendre ompte de la totalité du signal. La question théorique onsistant
à savoir quelle est la raison physique de l'équilibre observé entre TM1 et 2ΩMr2 (resp.
TM2 et −2ΩMr2) reste don ouverte.
Pour aratériser l'eet de T˜TP1 sur
dfµ1
dt , examinons maintenant la répartition de(
dfµ1
dt
)(r)
(Fig. 4.22). Sur ette arte, on onstate que les événements sur T˜TP1 ont un
impat signiatif au niveau régional sur µ˜1. En eet,
(
dfµ1
dt
)(r)
est positif à l'ouest du
plateau tibétain et négatif à l'est. Un deuxième diple, similaire mais plus faible, est
également visible plus au sud, de part et d'autre de la péninsule indohinoise. Ces deux
diples orrespondent à un transport de moment angulaire d'est en ouest au voisinage
du Plateau tibétain, ave un eet total faible sur
dM1
dt (Fig. 4.20). Tout en ayant un
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Fig. 4.22  Carte de
(
dµ1
dt
)(r)
(interval entre les ontrous : 1010 kg s−1, le ontour 0 est
omis), les zones oà la orrélation est inférieure à −0, 1 ou supérieure à 0, 1 sont grisées.
eet marginal sur l'évolution de M1, TTP1 a don un eet important sur la struture
régionale des ontributions à ette omposante du moment angulaire équatorial.
4.7 Conlusion
Dans LMDz, les rues froides est-asiatiques et leur forçage dynamique par la topo-
graphie sont reproduits orretement. En partiulier, le fait qu'un pi positif de T˜TP1 est
suivi par une rue froide, déjà doumenté dans NCEP (hap. 2), est vérié dans LMDz
(Fig. 4.13). Les équations du bilan des omposantes équatoriales du moment angulaire
(4.5a)-(4.5b) dans LMDz sont beauoup mieux vériées dans LMDz pour les périodiités
supérieures ou égales à 2 jours que dans les réanalyses NCEP et ERA-15. Ce résultat
omplète eux de [De Viron et al., 2005℄, qui ont montré que le bilan de moment an-
gulaire équatorial dans LMDz est bien fermé pour les périodes diurnes et sub-diurnes.
Par ailleurs, [Lott et al., 2005℄ ont montré que le bilan de moment angulaire polaire est
également orret dans LMDz : la fermeture du bilan de moment angulaire dans LMDz
est don bonne selon les trois omposantes. En revanhe, un travail plus approfondi
reste à faire pour omprendre l'impat des fores appliquées par l'orographie sous-maille
dans la région du Plateau tibétain. Les premières simulations exposées dans e hapitre
montrent un impat important de la paramétrisation des fores appliquées par l'oro-
graphie sous-maille dans la région voisine du Plateau tibétain, qui semble suseptible
de perturber de façon signiative la limatologie de LMDz sur ertaines régions : une
étude plus approfondies de l'impat de la paramétrisation de l'orographie sous-maille
est néessaire an de pouvoir éventuellement modier le shéma de paramétrisation de
façon à améliorer la limatologie du modèle.
La prinipale aratéristique du bilan de moment angulaire équatorial dans LMDz
est la ompensation entre
−→
TM et
−→
Ω ×
−→
Mr : la valeur de
d
−→
M
dt dépend de la diérene
entre es deux termes, qui est faible par rapport à haun des deux pris séparément, e
qui onrme les résultats obtenus par [Egger et Hoinka, 2002℄ et [Feldstein, 2006℄. Toute
erreur dans l'estimation de
−→
Mr ou de
−→
TM empêhe don l'obtention d'un bilan de moment
angulaire équatorial réaliste. Or, il a déjà été montré ([Bell, 1994, De Viron et al., 2005℄)
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que l'évaluation de
−→
Mr dans les réanalyses ou les analyses opérationelles est entahée
d'erreurs importantes, e qui empêhe es jeux de données d'avoir un bilan de moment
angulaire équatorial ohérent. Comprendre la raison théorique de ette ompensation
entre
−→
TM et
−→
Ω ×
−→
Mr pourrait don permettre de réduire les inertitudes dans le alul
de
−→
Mr dans les réanalyses, et don de réduire les erreurs dans les séries temporelles
du moment angulaire équatorial (auquel
−→
Mr ontribue à hauteur d'environ 20%, voir
Tableau 1 de [Egger et al., 2007℄), aussi bien que dans la lture du bilan de moment
angulaire équatorial dans es réanalyses.
L'expliation théorique proposée par [Egger et al., 2007℄ pour rendre ompte de ette
ompensation, basée sur le volume exlu de l'intégrale permettant de aluler
−→
M r ar
situé sous le niveau du sol, semble expliquer une partie signiative mais pas prédomi-
nante du signal sur
−→
Mr ompensant
−→
TM , au moins pour les as dûs aux événements sur
−→
T TP . C'est l'établissement d'une irulation antiylonique au nord du Plateau tibétain
qui serait la raison prinipale de ette ompensation (Fig. 4.21).
L'eet des événements sur TTP1 est ompensé presque exatement par ΩMr2 (d'un
point de vue statistique), si bien que TTP1 n'a pas d'eet statistiquement signiatif sur
dM1
dt . Les événements sur TTP1 induisent toutefois une redistribution de M1, du an
est du Plateau tibétain à son an ouest entre le jour qui préède le pi de TTP1 et le
jour qui le suit.
Chapitre 5
Conlusion et perspetives
Prinipaux résultats obtenus
L'utilisation du ouple équatorial des montagnes omme indiateur dynamique de
l'inuene des montagnes des moyennes latitudes sur la irulation atmosphérique est
une approhe prometteuse par diérents aspets. Elle permet en partiulier de mettre
en relief les points ommuns entre la dynamique des masses d'air autour des prinipales
haînes de montagnes des moyennes latitudes : Plateau tibétain, Andes, et Roheuses.
Le ouple équatorial des montagnes est don un outil permettant de aratériser l'im-
pat des montagnes sur la irulation atmosphérique, à l'instar du ouple polaire des
montagnes. Le ouple appliqué par un massif d'éhelle faible devant le rayon terrestre
à l'atmosphère ayant deux degrés de liberté, la onnaissane du ouple équatorial (ve-
teur à deux dimensions inlus dans le plan équatorial) apporte toute l'information sur le
ouple appliqué par le massif à l'atmosphère, e qui n'est pas le as du ouple polaire (qui
n'a qu'une omposante). Le ouple équatorial des montagnes est don une information
rihe sur l'impat dynamique d'une montagne sur la irulation atmosphérique.
Pourvu qu'un système d'axes adapté soit hoisi, une relation similaire entre ouple
équatorial des montagnes et rues froides est vériée pour haun de es trois massifs, e
qui est surprenant au vu de leur géométrie diérente. Ce résultat montre l'impat domi-
nant du forçage dynamique par la topographie sur les rues froides, ave une dynamique
ommune entre les trois massifs étudiés. L'emploi d'un modèle de irulation simplié
permet de vérier que le ouple appliqué par le massif montagneux à l'atmosphère n'est
pas un simple indiateur d'une dynamique qui se déroulerait de façon similaire en l'ab-
sene de topographie, mais bien le veteur d'un impat diret de la topographie sur
l'éoulement, puisque l'existene du ouple appliqué par la montagne est une ondition
susante pour que le modèle simplié reproduise l'initialisation d'une rue froide sur
son an Est, et e dans le as des trois massifs montagneux les plus importants des
moyennes latitudes (hapitre 2).
Ces impats du ouple des montagnes sur les rues froides des latitudes subtropi-
ales se prolongent, dans le ontexte de la mousson d'hiver est-asiatique, par un impat
important du Plateau tibétain sur la onvetion profonde en zone tropiale : les évé-
nements positifs sur la première omposante du ouple des montagnes appliqué par le
Plateau tibétain à l'atmosphère se traduisent par des épisodes onvetifs qui peuvent
être importants sur la Mer de Chine Méridionale, à des latitudes prohes de l'équateur.
Les rues froides est-asiatiques sont don un veteur d'interation entre les moyennes
latitudes et les tropiques, où un signal provenant des moyennes latitudes (Sibérie) vient
stimuler de façon signiative la onvetion dans une zone tropiale partiulièrement
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ative (hapitre 3).
Il est don important que les rues froides soient bien représentées dans les modèles
de irulation générale, e qui semble être le as du modèle LMDz, qui reproduit de
façon satisfaisante le lien dynamique existant entre ouple des montagnes et ourene
d'une rue froide sur la Chine de l'est, et représente orretement l'évolution temporelle
de ette rue froide et son déplaement vers la mer de Chine. Le modèle LMDz permet
également de onstater que l'orographie sous-maille est d'une importane ruiale pour
la modélisation de la propagation des rues froides est-asiatiques, et don qu'elle joue
un rle important non seulement au niveau de la limatologie à l'éhelle globale, omme
ela avait déjà été démontré, mais aussi sur les interations entre moyennes latitudes et
tropiques (hapitre 4).
Sur le bilan de moment équatorial enn, ette thèse a permis de montrer que e bilan
est mieux fermé dans LMDz que dans les prinipales réanalyses. L'évolution temporelle
des deux omposantes du moment angulaire équatorial est représentée de façon satisfai-
sante, et en partiulier la rotation vers l'ouest du veteur moment angulaire équatorial
ave une périodiité de 8 à 12 jours est bien reproduite par LMDz. L'étude du bilan
de moment angulaire équatorial dans LMDz permet de onstater que le méanisme do-
minant du bilan de moment angulaire équatorial de l'atmosphère est la ompensation
entre le ouple des montagnes et le terme inertiel dû au moment angulaire relatif, la
ause dynamique de ette ompensation restant enore une question ouverte. L'impor-
tane de ette ompensation entre deux termes ayant une grande variabilité (omparée
aux variations du moment angulaire) explique pourquoi le bilan de moment angulaire
équatorial est mal fermé dans les réanalyses (hapitre 4).
Perspetives et questions ouvertes
Des dynamiques ommunes ont été mises en évidene entre les Roheuses, les Andes
et le Plateau tibétain, pour e qui est de la phase initiale des rues froides et leurs
préurseurs, mais une étude séparée a été onduite pour la phase nale des rues froides
est-asiatiques, qui se produit dans le ontexte très partiulier de la mousson d'hiver.
Dans e ontexte partiulier, un impat positif des rues froides sur la onvetion tropi-
ale a été mis en évidene. Or il est probable que l'interation entre moyennes latitudes
et tropiques se produise également en aval des rues froides nord-amériaines et sud-
amériaines, qui pénètrent dans les zones tropiales ave une fore susante pour y pro-
duire des dégâts agrioles importants et, dans le as des rues froides nord-amériaines,
des vents très signiatifs. Peut-on retraer plus loin l'impat des rues froides dans es
régions, sur la onvetion ou d'autres paramètres de la irulation ? Les phénomènes de
rues froides sud-amériaines et nord-amériaines sont-ils orretement représentés dans
LMDz, et si oui, l'importane de la topographie sous-maille est-elle de même nature que
elle observée dans le as des rues froides est-asiatiques (impat faible lors de la phase
initiale de la rue froide, important pour la pénétration de elle-i dans les tropiques) ?
Sur la dynamique du moment angulaire et du ouple des montagnes, des réponses
ont été apportées, qui ontiennent en elles-mêmes de nouvelles questions. Les deux
omposantes du ouple équatorial des montagnes ont une relation déalée prohe de
la quadrature de phase, se traduisant par une rotation d'est en ouest des omposantes
équatoriales de
−→
TM . Cette rotation semble s'expliquer, dans le as des ontributions des
Andes, du Plateau tibétain et des Roheuses, par le mouvement de masses d'air dans le
sens antiylonique autour des montagnes, en partiulier dans les as des rues froides.
L'Antartique est le prinipal ontributeur au ouple des montagnes équatorial, et sa
Orographie sous-maille 107
ontribution vérie la même propriété de rotation d'est en ouest que elles des massifs
des moyennes latitudes, mais des artes omposites suggèrent que ette rotation d'est
en ouest s'explique par une dynamique totalement diérente de elle observée pour les
Andes, les Roheuses et le Plateau tibétain : quelle est la dynamique expliquant les
orrélations déalées entre les deux omposantes du ouple des montagnes sur l'Antar-
tique ?
Les résultats présentés au hapitre 4 montrent la néessité d'un diagnosti préis
sur l'impat de l'orographie sous-maille sur la limatologie au sol et dans toute la tro-
posphère dans LMDz : en eet, l'annulation des paramètres de l'orographie sous-maille
sur le Plateau tibétain et les zones asiatiques voisines semble améliorer ertaines a-
ratéristiques limatologiques de LMDz, en partiulier la température au sol, le vent
zonal et le géopotentiel à 200hPa. Ce résultat est un résultat intermédiaire initant à
des études plus approfondies, en partiulier en séparant l'impat de haune des fores
diérentes impliquant l'orographie sous-maille (déferlement des ondes de gravité, blo-
age, diusion dans la ouhe limite), an de déterminer si une modiation de l'une
de es paramétrisations est à envisager pour les prohaines versions de LMDz. Un tel
travail serait également l'oasion d'envisager l'utilisation d'un nouveau jeu de données
orographiques plus préis que elui utilisé atuellement (voir appendie A).
Enn, peut-on utiliser les potentialités de LMDz ainsi que elles du modèle théorique
simplié présenté au hapitre 2 (ou un autre modèle simple) pour obtenir une expliation
théorique de l'équilibre observé entre
−→
TM et
−→
Ω×
−→
Mr, qui est très bien vérié dans LMDz ?
Comprendre l'expliation physique de et équilibre pourrait permettre d'améliorer le
alul du moment angulaire relatif dans les réanalyses, et surtout de mieux erner la
raison pour laquelle la fermeture de e bilan est aussi approximative dans es jeux de
données. Cet équilibre qui semble fondamental dans la dynamique des omposantes
équatoriales du moment angulaire de l'atmosphère n'est pas ompris aujourd'hui mais
seulement onstaté de façon empirique, e qui laisse pour l'avenir une question toujours
ouverte dont l'énoné est extrêmement simple : les montagnes parviennent à induire des
rotations de l'atmosphère autour de l'axe des ples, quelle est la fore qui s'oppose en
grande partie à e qu'elles parviennent de la même manière à induire de telles rotations
autour des deux axes équatoriaux ?
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Annexe A
Pistes pour l'amélioration de
l'orographie sous-maille dans LMDz
A.1 Corretif pour l'orientation de l'orographie
Si l'on représente la moyenne zonale des paramètres représentant l'orientation de
l'orographie sous-maille, on onstate que le paramètre d'anisotropie γ tend à être plus
faible aux hautes latitudes de l'hémisphère nord et de l'hémisphère sud, que dans les la-
titudes tropiales, e qui indiquerait que la topographie sous-maille est globalement plus
anisotrope aux hautes latitudes que dans les latitudes subtropiales. On note également
que le nombre cos2 θ, qui indique l'orientation préférentielle de l'orographie sous-maille,
tend vers 1 aux hautes latitudes de l'hémisphère nord (e n'est pas le as pour les
hautes latitudes de l'hémisphère sud). Ces deux onstatations onduisent à envisager
l'existene d'un biais dans le mode de alul des orientations privilégiées, vu qu'il n'y a
auune raison de penser que la topographie ait une anisotropie très marquée (γ ≪ 1)
et fortement orientée nord-sud (cos2 θ ≃ 1) aux latitudes polaires.
Le mode de alul des paramètres de l'orographie sous-maille est dérit au hapître 4
et basé sur les valeurs propres et veteur propres du tenseur H déni dans A.1. Une
ause possible de e biais est le fait que les mailles utilisées pour le alul du tenseur H
dans A.1 sont étirées longitudinalement : la résolution du jeu de données de topographie
utilisé est de 10′ en latitude et en longitude : les mailles de ette grille sont don arrées
à l'équateur, et ont un rapport d'aspet cosφ à la latitude φ. Comme nous allons le voir,
e rapport d'aspet distint de 1 et dépendant de la latitude est une ause possible des
biais que l'on observe dans le alul des paramètres d'orientation de l'orographie sous-
maille. Nous allons examiner ette hypothèse par un alul très simplié de l'espérane
statistique des diérents termes du tenseur H, dont l'expression est rappelée i-dessous :
H =

〈(
∂h
∂x
)2
ij
〉 〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉
〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉 〈(
∂h
∂y
)2
ij
〉
 . (A.1)
On se plae sur une maille de LMDz omprenant N points en longitude et M points en
latitude. Dans la onguration utilisée au hapître 4 (mailles de 3, 75◦×2, 5◦, orographie
sous-maille à résolution 10′), on a N = 22 et M = 15. Pour (1 ≤ i ≤ N ; 1 ≤ j ≤M), on
note hij l'altitude du point de oordonées (i, j), après avoir retranhé la moyenne z¯. On
a don 〈hij〉 = 0, où 〈Xij〉 =
1
NM
∑N
i=1
∑M
j=1Xij . On suppose une déorrélation expo-
nentielle des altitudes ave la distane séparant les points, aussi bien selon la diretion
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(a) (b)
Fig. A.1  (a) Moyenne zonale de cos2 θ en fontion de la latitude pour les données
sans orretif (trait plein) et ave orretif (trait pointillé) ; et (b), moyenne zonale de
γ en fontion de la latitude pour les données sans orretif (trait plein) et ave orretif
(trait pointillé).
zonale que méridienne :
〈hijhi+k,j〉 =
〈
h2ij
〉
e−λx|k|δx, (A.2a)
〈hijhi,j+k〉 =
〈
h2ij
〉
e−λy |k|δy. (A.2b)
Cette hypothèse n'est qu'une hypothèse de travail visant à examiner la représentativité
du tenseur H par rapport aux propriétés statistiques de l'orographie sous-maille.
On obtient tout d'abord :〈(
∂h
∂x
)2
ij
〉
=
〈(
hi+1,j − hi−1,j
2δx
)2〉
=
1
2 δx2
(〈
h2ij
〉
− 〈hi+1,jhi−1,j〉
)
=
〈
h2ij
〉
2 δx2
(
1− e−2λxδx
)
De même, 〈(
∂h
∂y
)2
ij
〉
=
〈
h2ij
〉
2 δy2
(
1− e−2λyδy
)
Si on suppose maintenant que 2λxδx . 1 et 2λyδy . 1 (supposition indispensable
sinon la déorrélation entre les points de grille est trop rapide pour que les données de
topographie soient représentatives des pentes), on a alors :〈(
∂h
∂x
)2
ij
〉
=
〈
h2ij
〉 λx
δx
= µ2
λx
δx〈(
∂h
∂y
)2
ij
〉
=
〈
h2ij
〉 λy
δy
= µ2
λy
δy
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Si l'on suppose maintenant que λx = λy et que
〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉
= 0, 'est à dire
que la topographie est isotrope, le tenseur H a la forme suivante :
H =
(
µ2 λxδx 0
0 µ2 λxδy
)
,
qui n'est pas un tenseur isotrope : son fateur d'anisotropie est γ = δxδy = cosΦ. Don,
pour une topographie réelle isotrope, on obtiendra un rapport d'anisotropie γ d'autant
plus faible que l'on se rapprohe des ples, e qui orrespond bien à e qu'on observe
dans les paramètres sous-maille utilisés par LMDz (Fig. A.1b). Une approhe simple
pour orriger e biais est de modier la dénition du tenseur H an de tenir ompte du
rapport d'aspet des mailles :
Hc =

√
δx
δy
〈(
∂h
∂x
)2
ij
〉 〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉
〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉 √
δy
δx
〈(
∂h
∂y
)2
ij
〉
 . (A.3)
Ave ette redénition, le tenseur Hc sera bien isotrope si la topographie l'est
(λx = λy et
〈(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
〉
= 0). La ourbe représentant l'évolution de γ en fontion
de la latitude est représentée Fig. A.1b (pointillé). On voit que le biais en latitude du
rapport d'anisotropie est nettement réduit par l'appliation de ette orretion géomé-
trique, ave un rapport d'anisotropie égal en moyenne à 0, 6 à toutes les latitudes sauf
elles orrespondant à l'Antartique (on persiste à onstater une forte anisotropie de la
topographie sur l'Antartique). La moyenne de cos θ est également plus prohe de 12 ,
même si des faibles valeurs sont enore observées sur l'Antartique.
An de s'aranhir de es eets d'une façon plus satisfaisante d'un point de vue
théorique, une possibilité serait d'évaluer la dérivée non pas par diérene symétrique
mais par déomposition en harmoniques sphériques, e qui permet de s'aranhir des
problèmes géométriques dus à la diérene de rapport d'aspet des mailles suivant la
latitude
1
.
A.2 Utilisation de données d'orographie ave une meilleure
dénition
Il est à noter qu'un jeu de données de meilleure qualité que elui utilisé dans la
version atuelle de LMDz est atuellement disponible. Il s'agit des données US Navy
à résolution de 2' (ontre 10' atuellement). Les paramètres obtenus à l'aide de e
nouveau jeu de données sont représentés Fig. A.2. La diérene la plus remarquable
entre les données à 2' et les données à 10' pour e qui est des paramètres alulés
pour l'orographie sous-maille est elle qu'on observe pour le paramètre de pente, qui est
environ quatre fois plus élevée quand on utilise les données à haute résolution (Fig. A.2d
et 4.2d). Cela orrespond logiquement au fait que, à la résolution de 2' (≃ 4 km) on
peut résoudre orretement les grandes vallées de montagne, e qui n'est pas le as
ave la résolution de 10′ (≃ 20 km) (Fig. A.3). Les pentes les plus fortes obtenues en
moyenne sur des mailles très montagneuses frlent les 10%, ontre 2% ave l'orographie
1
Le oût de alul n'est pas déterminant puisque le alul des paramètres de l'orographie sous-maille
est eeté une seule fois, au début de la simulation
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(a) (b)
() (d)
(e) (f)
Fig. A.2  paramètres de l'orographie sous-maille obtenus ave l'utilisation du jeu de
données US Navy à résolution 0◦2′ : (a) orographie moyenne de la maille (z¯, m) ; (b)
éart-type de l'orographie sur la maille (µ, m) ; () éart entre l'altitude maximale et
l'altitude minimale de la maille (zmax − zmin, m) ; (d) paramètre de pente (σ, sans
dimension) ; (e) anisotropie (γ, sans dimension) ; et (f), orientation de l'orographie sur
la maille (cos2 θ)
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(a) (b)
() (d)
Fig. A.3  (a) Topographie sur la région du Plateau Tibétain dans les données US Navy
à résolution 0◦10′ ; (b), omme (a) ave les données US navy à résolution 0◦2′ (b) ; ()
topographie dans la région de l'Everest (28◦N ; 87◦E) ave la résolution 0◦10′ ; et (d),
omme () mais à résolution 0◦2′
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(a) (b)
Fig. A.4  Topographie d'une même zone hoisie arbitrairement de l'Antartique ave
les données US Navy à 10' (panneau (a)) et à 2' (panneau (b))
à résolution 10'. Si il était déidé d'utiliser e nouveau jeu de données en lieu et plae de
elui à 10' atuellement utilisé dans LMDz, ela impliquerait don une nouvelle étude
an d'adapter les paramètres orrespondants pour éviter de surestimer l'eet des pentes
raides que l'on observe dans les données de haute résolution.
La gure A.4 ompare la représention de l'orographie sur une zone de l'Antartique
entre le jeu de données à 10' et le jeu de données à 2'. Il en ressort que les diérenes
entre les deux jeux de données peuvent être importants y ompris sur l'orographie
moyenne des mailles (la diérene est d'environ 500m sur la zone hoisie), mais aussi
que l'orographie dans le jeu de données atuellement utilisé (Fig. A.4a) est représentée
de façon extrêmement rue, ave des blos où l'altitude est représentée omme onstante
et  saute d'une valeur à l'autre sur l'espae d'une maille. Cette représentation est sus-
eptible d'altérer le alul des paramètres sous-maille, le alul du tenseur H pouvant
en être aeté (en partiulier les termes roisés
(
∂h
∂x
)
ij
(
∂h
∂y
)
ij
ne seront non nuls que
pour très peu de points, et leur signiation altérée. Le regroupement de la pente en
 sauts plutt qu'en valeurs ontinues amène à une surestimation des termes diago-
naux
〈(
∂h
∂x
)2
ij
〉
et
〈(
∂h
∂y
)2
ij
〉
. Elle amène également une surestimation très forte de la
dérivée selon l'axe x par rapport à elle selon l'axe y. En eet, à la latitude 80◦S, on a
δx = cosφ δy ≃ 0, 17 δy, don pour un  saut de la topographie d'une intensité δh ob-
servé sur l'expae d'une maille (e qui se produit dans le jeu de données, voir Fig. A.4a),
le arré de la dérivée de l'orographie dans la diretion zonale sera surestimé d'un fateur(
δy
δx
)2
soit un fateur 33 à ette latitude. Ces eets dus à la mauvaise représentation de
l'orographie sur l'Antartique dans le jeu de données US Navy est suseptible d'expli-
quer les valeurs faibles de γ observées y omprès après appliation du terme orretif
géométrique (Fig.A.1b).
A.3 Conlusion
Un biais géométrique existe dans le proédé de alul des paramètres de l'orographie
sous-maille dans LMDz. Ce biais semble dû à des inohérenes dans l'estimation des dé-
rivées zonales et méridiennes dues à l'allongement des mailles de l'orographie sous-maille
vers les hautes latitudes : à la latitude ±80◦, le rapport d'aspet des mailles est d'environ
0,17. Un orretif simple peut être apporté à e problème en intervenant sur le tenseur
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H qui intervient dans le alul de es dérivées (A.3). Toutefois, e orretif ne permet
pas d'améliorer le alul de l'orientation de la topographie en Antartique (Fig. A.1), e
qui peut être dû à la mauvaise représentation de l'orographie en Antartique dans le jeu
de données US navy à 10' (Fig. A.4a), ave en partiulier l'existene de disontinuités.
Une solution pour résoudre en même temps les problèmes de rapports d'aspet et eux
dus à l'existene d'artefats de petite éhelle dans la représentation de l'orographie dans
le jeu de données à 10' serait de aluler la dérivée dans le domaine spetral par l'uti-
lisation d'harmoniques sphériques, e qui est une façon lassique de se débarrasser des
eets géométriques aux ples. Un hoix adéquat de la tronature permettrait également
de lisser les erreurs de représentation ommises dans l'Antartique.
Le jeu de données à 10' utilisé dans LMDz étant relativement anien, il est souhai-
table d'envisager l'utilisation d'un jeu de données plus réent disponible à résolution 2'.
L'observation de es deux jeux de données permet de onstater que l'apport de la plus
haute résolution semble plus appréiable puisqu'elle représente mieux la struture du
relief (vallées) (Fig. A.3ab) et son altitude maximale (Fig. A.3d). Les artefats du jeu
de données préédent sur l'Antartique sont également absents (Fig. A.4b). Les pentes
simulées sur les régions montagneuses sont environ quatre fois plus fortes à ause de la
prise en ompte des strutures de petite éhelle. Un basulement vers e nouveau jeu de
données imposerait don de hanger les paramètres du shema d'orographie sous-maille
pour éviter une forte exagération de la génération d'ondes de gravité par la topographie.
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Annexe B
Conservation du moment angulaire
équatorial
B.1 équation de onservation pour la omposante polaire
Pour établir la onservation de la omposante polaire omme elle des omposantes
équatoriales, on se basera sur les équations suivantes pour les mouvement de l'atmo-
sphère :
du
dt
−
uv tanΦ
a
− 2Ωv
sinΦ
a
= fp,x + fF,x (B.1a)
dv
dt
+
u2 tanΦ
a
+ 2Ωu
sinΦ
a
= fp,y + fF,y (B.1b)
où
d ·
dt
=
∂ ·
∂t
+
u
a cos Φ
∂ ·
∂λ
+
v
a
∂ ·
∂Φ
+ w
∂ ·
∂z
et fp, · et fF, · sont les fores par unité de masse appliquées respetivement par le
gradient de pression et les ontraintes, données par les expressions :
fp,x = −
1
ρa cosΦ
∂p
∂λ
fp,y = −
1
ρa
∂p
∂Φ
et
fF,x = −
1
ρ
∂τx
∂z
fF,y = −
1
ρ
∂τy
∂z
où τx et τy sont les omposantes respetivement zonales et méridiennes de la ontrainte
(vu le faible rapport d'aspet de l'atmosphère, on peut négliger les variations hori-
zontales des ontraintes). Il est à noter que nous n'aurons pas besoin pour établir la
onservation du moment angulaire d'utiliser l'équation du mouvement selon la vertiale
loale. Cela est dû essentiellement au fait que, par dénition, elle dérit l'évolution de
la omposante de la vitesse dirigée vers le entre de la terre et don n'intervient pas
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dans le moment angulaire de vent. Par onséquent, bien que nous ferons par la suite
onstamment l'approximation hydrostatique, ette approximation n'est pas néessaire à
l'obtention de la onservation du moment angulaire : pour l'établir, il sut de onsidérer
les équations (B.1a)-(B.1b) ainsi que l'équation de ontinuité :
~∇ ·~v = −
1
ρ
dρ
dt
(onservation de la masse), (B.2)
Cherhons maintenant à obtenir, dans le adre de es équations très générales, l'équa-
tion de onservation du moment angulaire. On s'intéresse d'abord à la onservation de
la omposante polaire de l'AAM, dont l'obtention est plus aisée que la onservation des
omposantes équatoriales (ar la vitesse méridienne n'intervient pas).
Pour ela, multiplions l'équation B.1a par cos Φ :
cos Φ
du
dt
−
uv sinΦ
a
− 2Ωv cosΦ sinΦ = (fp,x + ff,x) cos Φ.
Puis on reonnaît des dérivées temporelles : v sinΦ/a = −d cosΦdt et 2v cos Φ sinΦ =
−ad cos
2 Φ
dt , d'où on déduit :
d
dt
(
u cos Φ + Ωa cos2 Φ
)
= (fp,x + fF,x) cos Φ.
Si l'on érit l'égalité i-dessus pour haque partiule d'air de masse dm et qu'on intègre
ette relation sur toute l'atmosphère, on obtient à l'aide de l'équation de onservation
de la masse, par la même méthode que elle permettant de passer de B.16 à B.2 :
d
dt
(∫∫∫
atmo
ρ(u cos Φ + Ωa cos2Φ)dV
)
=
∫∫∫
atmo
ρ(fp,x + ff,x) cos ΦdV , (B.3)
D'après (1.8) et (1.8f), on reonnaît dans le terme de gauhe de B.3
1
a
dM3
dt , d'où :
dM3
dt
=
∫∫∫
Φ,λ,z
−
∂p
∂λ
dV +
∫∫∫
Φ,λ,z
a
∂τx
∂z
cos ΦdV (B.4)
Le premier terme du membre de droite représente le ouple exeré par les gradients
de pression dans l'atmosphère qui, omme on le verra, est en fait dû à la topographie
de la surfae terrestre ( ouple des montagnes ). Le seond terme dérit l'eet des
ontraintes internes, qui sont dues essentiellement au frottement sur la surfae.
Intéressons-nous au alul du premier terme du membre de droite pour déterminer
son origine physique. Pour ela, on remarque que − ∂p∂λ =
−→
∇ ·
−→
A , où
−→
A est donné par
ses omposantes :
(Aλ;AΦ;Az) = (ap cos Φ; 0; 0) (B.5)
D'après la formule d'Ostrogradsky,∫∫∫
V
−→
∇ ·−→v dV =
∫∫
©
S
−→v ·
−→
dS, (B.6)
où le veteur élémentaire de surfae sortant de l'atmosphère est donné par
~dS =(
a∂zS∂λ ;a cos Φ
∂zS
∂Φ ;a
2 cos Φ
)
dλdΦ, on obtient :∫∫∫
Φ,λ,z
−
∂p
∂λ
dV =
∫∫
λ,Φ
−a2ps
∂zS
∂λ
cos ΦdλdΦ, (B.7)
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et on a don l'expression suivante pour la onservation de la troisième omposante du
moment angulaire, où τx,S est la ontrainte zonale appliquée par le sol à l'atmosphère
(eet total des fores de frition à la surfae, du déferlement des ondes de gravité et.) :
dM3
dt
=
∫∫
Φ,λ
−a2pS
∂ZS
∂λ
cos ΦdλdΦ+
∫∫
Φ,λ
a3τx,S cos
2 ΦdλdΦ
B.2 équation de onservation pour les omposantes équa-
toriales
Par soui de onision, nous suivrons [Feldstein, 2003℄ et abrégerons  moment an-
gulaire équatorial de l'atmosphère  par EAAM (Equatorial Atmospheri Angular Mo-
mentum). On notera dans la suite
fp,x + fF,x = Fx (B.8)
fp,y + fF,y = Fy (B.9)
Nous mènerons ii le alul pour la omposante 2 de l'EAAM, le alul selon la
omposante 1 étant similaire à rotation près.
En multipliant l'équation B.1a par sinλ sinΦ, on obtient
d
dt
(sinλ sinΦu)− u
d
dt
(sinλ sinΦ)−
uv sin2 Φ sinλ
a cos Φ
− 2Ωv sinλ sin2Φ = Fx sinλ sinφ.
(B.10)
Si on onstate que
d
dt
(sinλ sinΦ) =
sinΦ cos λu
a cos Φ
+
sinλ cos Φv
a
,
(B.10) devient
d
dt
(sinλ sinΦu)−
u2 sinΦ cos λ
a cos Φ
−
uv sinλ
a cos Φ
− 2Ωv sinλ sin2 Φ = Fx sinλ sinφ. (B.11)
En multipliant B.1b par cos λ, on obtient
dv cos λ
dt
+
uv sinλ
a cosφ
+
u2 cos λ sinΦ
a cos Φ
+ 2Ωu cos λ sinΦ = cos λFy. (B.12)
(B.11)+(B.12) donne ensuite
d
dt
(v cos λ+ u sinλ sinΦ) + 2Ω sinΦ(u cos λ− v sinλ sinΦ) = Fx sinλ sinΦ + Fy cos λ.
(B.13)
Si l'on remarque que
d
dt
(cos Φ sinΦ sinλ) =
v
a
cos2Φ sinλ−
v
a
sin2Φ sinλ+
u
a
cos λ sinΦ,
alors en revenant à (B.13) et en sindant en deux le deuxième terme de ette équation
(2Ω = Ω + Ω), on obtient
d
dt
(−v cos λ− u sinλ sinΦ) +
d
dt
(−Ωa cosΦ sinΦ sinλ)− Ωu sinΦ cosλ+Ωv sinλ
= −Fx sinλ sinΦ− Fy cos λ. (B.14)
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Si l'on pose maintenant
ηr1 = a(v sinλ− u sinΦ cosλ), (B.15a)
ηΩ1 = −Ωa
2 cos Φ sinΦ cos λ, (B.15b)
ηr2 = −a(v cos λ− u sinλ sinΦ), (B.15)
ηΩ2 = −Ωa
2 cos Φ sinΦ sinλ, (B.15d)
Ave l'introdution de es quantités, l'équation B.14 devient
d
dt
(ηr2 + ηΩ2) + Ωηr1 = −a(Fx sinλ sinΦ− Fy cos λ). (B.16)
Posons maintenant
MΩ1 =
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρηΩ1a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17a)
Mr1 =
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρηr1a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17b)
MΩ2 =
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρηΩ2a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17)
Mr2 =
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρηr2a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17d)
M1 =Mr1 +MΩ1, η1 = ηr1 + ηΩ1, (B.17e)
M2 =Mr2 +MΩ2, η2 = ηr2 + ηΩ2, (B.17f)
et utilisons es quantités pour traduire l'équation de budget loal B.16 en une équation
de budget global, par intégration. Pour ela, on alule la quantité
dM2
dt
=
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
∂(ρη2)
∂t
a2 cos ΦdλdΦdz,
puis
dM2
dt
=
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
(
d
dt
(ρη2)− ~v~∇(ρη2)
)
a2 cos ΦdλdΦdz. (B.18)
Pour réexprimer ette quantité, nous aurons besoin d'un petit alul intermédiaire :∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
~∇(ρη2~v)a
2 cos ΦdλdΦdz =
∫∫
© ρη2~v · ~dS, (B.19)
où
~dS est un veteur unitaire sortant de l'atmosphère pointé vers le sol (ette égalité est
valable seulement sous l'hypothèse où il n'y a pas de transfert de masse entre l'atmo-
sphère et l'espae extérieur). Si il n'y a pas non plus de transfert de masse entre la surfae
(sol ou oéan) et l'atmosphère, le terme de droite de B.19 est nul
1
. En développant le
terme de gauhe de B.19, on obtient alors :∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
~v~∇(ρη2)a
2 cos ΦdλdΦdz +
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρη2~∇ ·~va
2 cosΦdλdΦdz = 0.
1
Cette dernière approximation n'est pas valable en toute rigueur en partiulier à ause des ux de
vapeur d'eau à la surfae qui induisent un  ouple d'humidité apparent, mais les eets du ouple
d'humidité sur le moment angulaire sont très faibles ([Egger et al., 2007℄). Nous ne onsidérerons pas
et eet ii
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(B.18) devient alors :
dM2
dt
=
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
d
dt
(ρη2)a
2 cos ΦdλdΦdz
+
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρη2~∇ ·~va
2 cos ΦdλdΦdz (B.20)
Pour la suite du alul, nous nous plaçons dans le adre d'une atmosphère hydro-
statique ompressible :
∂p
∂z
= −ρg (équilibre hydrostatique). (B.21)
En injetant (B.2) dans B.20, on obtient
dM2
dt
=
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρ
dη2
dt
a2 cos ΦdλdΦdz.
Puis, en reprenant B.16,
dM2
dt
= −
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
ρΩη1ra
2 cos ΦdλdΦdz
+ a
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
−ρ(Fx sinλ sinΦ− Fy cosλ)a
2 cos ΦdλdΦdz,
d'où
dM2
dt
+ΩM1r = a
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
(−ρFx sinλ sinΦ− ρFy cos λ) a
2 cos ΦdλdΦdz,
puis utilisant l'équation (B.8) :
dM2
dt
+ΩM1r =
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
(
sinλ tanΦ
∂p
∂λ
+ cos λ
∂p
∂Φ
)
a2 cos ΦdλdΦdz
+ a
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
(−ρFf,x sinλ sinΦ− ρFf,y cos λ) a
2 cos ΦdλdΦdz (B.22)
Le dernier terme de l'équation (B.22) est reonnaissable omme l'eet de la diusion
turbulente, souvent appelé  ouple de frition  :
Tf2 = a
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
∫ ∞
zs
(−ρFf,x sinλ sinΦ− ρFf,y cosλ) a
2 cos ΦdλdΦdz (B.23)
Le sens physique du premier terme du membre de droite de (B.22) n'est pas lairement
reonnaissable à e stade. Nous allons voir qu'il s'agit du ouple appliqué par les mon-
tagnes à l'atmosphère. Pour ela, il faut reonnaître l'intégrande sinλ tanΦ ∂p∂λ+cosλ
∂p
∂Φ
omme la divergene d'un hamp de veteurs an de ramener l'ation de es fores agis-
sant dans toute l'atmosphère à une intégrale de surfae. En introduisant le hamp de
veteurs
~A(λ,Φ, z) donné par ses omposantes
Aλ = a sinλ sinΦp,
AΦ = a cos λp,
Az = 0,
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on vérie aidément que
~∇ · ~A = sinλ tanΦ ∂p∂λ + cos λ
∂p
∂Φ . On peut don appliquer la
relation d'Ostrogradsky pour transformer TM2 :
TM2 =
∫∫
© ~A · ~dS
où
~dS est un veteur unitaire normal à la surfae terrestre pointé vers l'intérieur2. Une
fois le veteur
~dS exprimé expliitement sous la forme
~dS =
(
a
∂zS
∂λ
;a cos Φ
∂zS
∂Φ
;a2 cos Φ
)
dλdΦ,
on obtient
TM2 = a
2
∫ 2pi
0
∫ pi
2
−pi
2
p
(
sinλ sinΦ
∂zS
∂λ
+ cos λ cos Φ
∂zS
∂Φ
)
dλdΦ, (B.24)
qui est bien l'équation que l'on trouve dans la littérature pour TM2. Il est à noter
que, pour l'instant, seules ont été utilisées les équations de onservation du moment
inétique (B.1a)-(B.1b) ainsi que l'équation de onservation de la masse B.2. L'équation
hydrostatique intervient pour simplier l'expression du moment angulaire de masse : en
onstatant que
∫∞
zS
ρdz =
∫∞
zS
−dpg = ps, (B.17) devient :
MΩ2 =
Ωa4
g
∫ pi
2
−pi
2
ps cos
2Φ sinΦ sinλdλdΦ (B.25)
On retrouve don l'équation de onservation de la deuxième omposante du moment
angulaire équatorial :
d
dt
(Mr2 +MΩ2) + ΩMr1 = TM2 + Tf2,
où l'expression de Mr2 est données par les équations (B.17d) et (B.15), elle de MΩ2
par (B.25), elle de TM2 par (B.24) et elle de Mr1 par (B.17b) et (B.15a) et elle de
Tf2 par (B.23).
2
il n'est pas néessaire ii de onsidérer ii la frontière de l'atmosphère en z = ∞ vu que p déroît
exponentiellement quand z →∞.
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